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Abstract
Waves, like gravity waves, play a significant role for characterizing the atmosphere dynamics.
As gravity waves transport energy and momentum over large horizontal and vertical distances
as well as through wave/turbulence interactions, the coupling of different atmospheric layers
without any mass transport is possible. Thereby, wave breaking and the corresponding energy
transfer to the atmosphere can influence global circulation significantly. It is obvious, that
not only wave interaction mechanism has to be well understood, even a good representation
of wave phenomena in numerical weather and climate prediction models is crucial.
This work investigates gravity wave activity in the middle atmosphere with regard to seasonal
and spatial variances, gravity wave energy densities and momentum fluxes due to different
sources in the middle atmosphere with respect to climate change.
The data used are based on measurements of radiosondes at four European stations and an
infrared spectrometer. The vertically high resolved temperature, pressure and wind data ori-
ginate from radiosonde launches at Mallorca (39,60◦N, 2,70◦O), Cuneo Levaldigi (44,53◦N,
7,62◦O), Vienna (48,25◦N, 16,36◦O) and Prague (50,01◦N, 14,45◦O). Additionally, data from
the CESAR (”Charakterisierung des differentiellen Energiegehaltes von Vb-Zyklonen u¨ber dieQuantifizierung abgestrahlter Schwere- und Infraschallwellen in der Atmospha¨re“) measuring
campaign, which took place at Mallorca between October and December 2011, were used.
Moreover, temperature time series in the mesopause region are derived from intensity measu-
rements of the infrared spectrometer GRIPS (Ground-based infrared p-branch spectrometer)
during the campaign time. Both data sets are used for the investigation of gravity waves in
the middle atmosphere. A combination of filtering and spectral analysis methods is applied to
the data. Furthermore, two different approaches to derive horizontal propagation directions
of gravity waves are used as well as compared.
The analysis of spatial and temporal variations of the gravity wave activity clearly reveals
a seasonal dependence of the activity, with its maximum during the winter period and its
minimum during the summer months. Especially, a spatial dependence in the horizontal mo-
mentum flux profiles is obvious. The Mediterranean stations Mallorca and Cuneo Levaldigi
show a strong height dependent variation whereas the intensities of the momentum fluxes at
Vienna and Prague show a slightly variability with height.
Strong indications on a correlation between the source mechanism convection at the cen-
ter and/or at frontal regions of a cyclone and enhanced stratospheric gravity wave activity
are found based on long term analysis. A measurement campaign, focused on the observa-
tion of strong cyclones and fronts, was performed at Palma de Mallorca. The evaluation
of the campaign data could support these indications. Thereby, the enhanced energy trans-
port through gravity waves during the passage of a strong cyclone and a front are found
based on different gravity wave characteristics. Investigations of a frontal passage show that
tropospheric-induced gravity waves could propagate upwards through the atmosphere to the
upper mesosphere. The analysis of data in context with a Mediterranean hurricane-like storm
(Medicane) reveals that the strong storm caused an enhancement of five times of the ho-
rizontal momentum fluxes compared to a calm weather period. Concerning climate change
and resulting changing cyclone intensities the observation and characterization of cyclone as
wells as convectively-induced gravity waves is important for gravity wave parameterization in
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2 KAPITEL 1. EINLEITUNG
Der Klimawandel ist stets einer der zentralen Diskussionspunkte in Wirtschaft, Politik und
Forschung. Aufgrund der enormen Vielseitigkeit der Themen im Bezug auf den anthropogenen
Klimawandel werden in der Forschung fortwa¨hrend die Auslo¨ser und Folgen untersucht. Der
sogenannte IPCC-Bericht (engl. ”Intergovernmental Panel on Climate Change“)
1 bescha¨ftigt
sich umfassend mit den Auswirkungen des Klimawandels auf die Atmospha¨re, die Hydrospha¨re
und daru¨ber hinaus auch auf die Biospha¨re. In den Modellrechnungen des IPCC wird eine
ungleichma¨ßige Erwa¨rmung der Erdoberfla¨che prognostiziert (IPCC, 2007), welche wiederum
zu einer A¨nderung im meridionalen Temperaturgradienten fu¨hrt. Dieser Temperaturgradient
spielt unter anderem bei der Anregung globaler Wellenpha¨nomene (planetare Wellen) eine
maßgebliche Rolle (Hill et al., 2000). Eine Versta¨rkung oder Abschwa¨chung des meridiona-
len Temperaturgradienten aufgrund der ungleichma¨ßigen Erderwa¨rmung fu¨hrt damit zu einer
A¨nderung in der Anregung und/oder Auspra¨gung der Wellenpha¨nomene (Rind et al., 1998;
Shindell et al., 1998, 1999). Die Beeinflussung der großra¨umigen Stro¨mungssysteme kann dann
wiederum Vera¨nderungen in der Entwicklung starker Tiefdruckgebiete sowie deren Zugbahn
(siehe z. B. Wu et al., 2013; Lehmann et al., 2014) nach sich ziehen. Das bedeutet, dass das
Wettergeschehen und insbesondere das Auftreten, die Anzahl und die Intensita¨t von Extrem-
wetterereignissen beeinflusst wird (Screen und Simmonds, 2014).
Fu¨r den Alpenraum und die nordo¨stlich angrenzenden Gebiete za¨hlt besonders die so genann-
te ”Vb-Wetterlage“ (fu¨nf b; nach van Bebber, 1891) zu den Sturmsystemen mit erheblichemSchadenspotential, da diese Wetterlagen ha¨ufig mit Starkniederschla¨gen verbunden sind. Ende
Mai/Anfang Juni 2013 fu¨hrten wochenlange Starkniederschla¨ge, herbeigefu¨hrt durch eine Vb-
Wetterlage, in vielen Teilen Deutschlands zu Hochwasser. Die daraus resultierenden Scha¨den
waren immens und erreichten a¨hnlich hohe Werte wie beim Elbe-Hochwasser 2002 (MunichRe,
2013). Bisherige Arbeiten wie von Hofstaetter und Chimani (2012) machen die Identifizierung
von Vb-Zyklonen nach van Bebber (1891) sowie deren Detektion mo¨glich.
Die Intensita¨t des Zyklons wird in erster Linie durch den Energiegehalt des Drucksystems
bestimmt. Eine Quantifizierung des Energiegehalts sowie dessen A¨nderung stellt allerdings
eine große Herausforderung dar.
Tiefdruckgebiete regen aufgrund von Konvektion und Rotation Schwerewellen in der Atmo-
spha¨re an. Schwerewellen transportieren u¨ber weite Strecken effektiv Energie und Impuls
(siehe z. B. Hines, 1960). Es ist folglich zu erwarten, dass eine A¨nderung des Energieinhaltes
der von einem Zyklon abgestrahlten atmospha¨rischen Wellenfelder im Zusammenhang mit
der A¨nderung des Energieinhaltes des Zyklons selbst steht. Im Rahmen dieser Arbeit soll
der Zusammenhang Sturmsta¨rke (Quellintensita¨t) - Schwerewellenaktivita¨t (Wirkungssta¨rke)
na¨her untersucht werden, um damit einen Beitrag fu¨r Verbesserung der Vorhersage von Tief-
druckgebieten zu leisten.
Die Untersuchung der A¨nderung von Schwerewellen setzt die Verwendung ra¨umlich hoch auf-
gelo¨ster und langzeitlicher Datensa¨tze voraus. Aus diesem Grund werden Radiosondenmessun-
gen von vier europa¨ischen Messstationen, welche sich entlang der sogenannten Vb-Zugbahn
befinden, verwendet. Zusa¨tzlich gehen die Daten der CESAR2-Messkampagne ein, die von
1Das ”Intergovernmental Panel on Climate Change“ ist das fu¨hrende internationale Gremium zur Be-wertung und Abscha¨tzung des Klimawandels, welches 1988 vom ”United Nations Environment Programme“(UNEP) und der ”World Meteoroglogical Organisation“ (WMO) gegru¨ndet wurde. Es dient dem Zweck, derO¨ffentlichkeit einen klaren wissenschaftlichen Blick auf das aktuelle Wissen bezu¨glich des Klimawandels und
der mo¨glichen o¨kologischen sowie sozio-o¨konomischen Einflu¨sse zu verschaffen.
2Bei CESAR (Charakterisierung des differentiellen Energiegehaltes von Vb-Zyklonen u¨ber die Quantifizie-
rung abgestrahlter Schwere- und Infraschallwellen in der Atmospha¨re) handelt es sich um ein vom bayrischen
3Oktober 2011 bis Dezember 2011 auf Mallorca, Spanien stattfand. Sie zeichnet sich durch
die Kombination zeitlich hoch aufgelo¨ster Radiosondenaufstiege mit na¨chtlichen Zeitreihen
der Mesopausentemperatur aus (siehe Kapitel 3). Neben einer Filterung der Daten wird die
Ableitung horizontaler Ausbreitungsrichtungen von Schwerewellen mithilfe zweier Verfahren
in Kapitel 4 beschrieben. Kapitel 5 erla¨utert die Ergebnisse dieser Arbeit. Zuna¨chst wird
eine umfassende Analyse verschiedener Schwerewellencharakteristika (vertikale und horizon-
tale Ausbreitungsrichtung, vertikale Wellenla¨ngen, potentielle und kinetische Energiedichte,
Impulsfluss) sowie deren saisonale und breitengradabha¨ngige Variation vorgestellt. Dies ist
besonders im Hinblick auf die Verbesserung von Schwerewellenparametrisierungen in numeri-
schen Wetter- und Klimamodellen interessant. Dem schließen sich verschiedene Untersuchun-
gen an, die sich mit den Quellen der beobachteten Schwerewellen bescha¨ftigen. Dabei wird
insbesondere der Zusammenhang zwischen dem Tiefdruckgebiet als Quelle und der Schwere-
wellenaktivita¨t als Wirkung aufgezeigt. Die Auswertung der Daten aus der CESAR-Kampagne
schließen den Ergebnisteil der Arbeit ab. Abgeschlossen wird die Arbeit mit einer Zusammen-
fassung (Kapitel 6).
Staatsministerium fu¨r Umwelt und Gesundheit finanziertes Drittmittelprojekt zur Vermessung und Untersu-
chung starker Tiefdruckgebiete mithilfe von Schwere- und Infraschallwellen
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Die Atmospha¨re der Erde ist ein komplexes System, das im Allgemeinen als gasfo¨rmige
Hu¨lle der Erde betrachtet wird. Durch die Sonneneinstrahlung werden chemische und dyna-
mische Prozesse eingeleitet, die fu¨r das Leben auf der Erde von maßgeblicher Bedeutung sind.
Im folgenden Kapitel wird zuna¨chst der Aufbau der Atmospha¨re, das bedeutet die vertikale
Struktur sowie horizontale und vertikale Bewegungsmuster und deren Wirkung auf Ozon,
erla¨utert. Anschließend wird insbesondere auf Wellenbewegungen in der Atmospha¨re einge-
gangen.
2.1 Der Aufbau der Atmospha¨re
2.1.1 Der vertikale Aufbau der Atmospha¨re
Die Atmospha¨re ist aufgrund der Gravitationskraft an die Erde gebunden und rotiert mit
ihr. Sie setzt sich aus Sauerstoff (rund 21 %), Kohlenstoffdioxid (ca. 0,037 %), Stickstoff, dem
Hauptbestandteil mit 78 % und ca. 0,9 % Argon zusammen. Zusa¨tzlich kommen noch einige
Spurengase vor, zu denen auch das Ozon za¨hlt. Dieses Spurengas ist fu¨r die vorliegende Arbeit
insbesondere aufgrund seiner Langlebigkeit in der unteren Stratospha¨re wichtig (siehe noch
Kapitel 2.1.3).
Die Atmospha¨re kann vertikal in verschiedene Stockwerke eingeteilt werden. Dabei gibt es
drei unterschiedliche Arten, um diese Einteilung vorzunehmen; nach chemischen, elektrischen
oder thermischen Aspekten (siehe auch Bild 2.1).
Bei der chemischen Gliederung der Atmospha¨re wird zwischen zwei Teilen unterschieden,
der Homo- und der Heterospha¨re. Die nahezu homogene Zusammensetzung hinsichtlich des
proportionalen Anteils der beteiligten Gase gibt der sogenannten Homospha¨re hierbei ihren
Namen. Sie macht in etwa die unteren 80 - 100 km der Gashu¨lle aus und wird durch konvek-
tive sowie turbulente Durchmischung besonders beeinflusst. U¨ber der Homospha¨re liegt die
Heterospha¨re. Sie kennzeichnet sich dadurch, dass keine Durchmischung mehr, sondern ent-
sprechend dem jeweiligen Molekulargewicht Entmischung vorliegt.
Die zweite strukturelle Einteilung basiert auf der Ionisation der Luftmoleku¨le. Die Ionisation
ist in der Atmospha¨re ein Prozess, bei dem Gasmoleku¨le im Wesentlichen durch die kurzwel-
lige Sonneneinstrahlung in Elektronen und Ionen aufgespalten werden. Dieser Vorgang wird
auch als Photoionisation bezeichnet. Der atmospha¨rische Bereich, in dem sich dieser Prozess
abspielt, beginnt in etwa 80 km Ho¨he und weist drei starke Ionisationsmaxima auf, die D-, E-
und F-Schicht. Die D-Schicht existiert nur am Tag und befindet sich zwischen 70 und 90 km
Ho¨he. Ebenso bildet sich die E-Schicht lediglich auf der Sonnenseite der Erde im Bereich zwi-
schen 90 und 130 km aus und verschwindet nach Sonnenuntergang wieder sehr schnell und fast
vollsta¨ndig. Im Gegensatz dazu bildet sich die ho¨chste der Schichten, die F-Schicht, zwischen
200 und 400 km aus und bleibt auch wa¨hrend der Nacht aufgrund der großen mittleren freien
Wegla¨ngen der Elektronen bestehen.
Die thermische Untergliederung ist die dritte Einteilungsvariante. Der mittlere Temperatur-
verlauf mit der Ho¨he ist durch die rote Linie in Abbildung 2.1 dargestellt. Die Tropospha¨re
ist die unterste Schicht (auch als untere Atmospha¨re bezeichnet) und ihre Ho¨he variiert sehr
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Abb. 2.1 – Vertikaler Aufbau der Atmospha¨re;
Quelle: http://www.kowoma.de/gps/zusatzerklaerungen/atmosphaere.htm, Download am
22.02.2013.
stark mit der geographischen Breite. Am A¨quator kann sie bis zu 15 km hoch sein, wa¨hrend
sie an den Polen nur rund 8 km Dicke aufweist. Die ho¨chsten Temperaturen werden in der
Regel in Bodenna¨he gemessen, was durch die einfallende Sonneneinstrahlung begru¨ndet ist,
die durch die Erdoberfla¨che zum gro¨ßten Teil absorbiert wird. In der Tropospha¨re nimmt die
Temperatur mit zunehmender Ho¨he ab und erreicht an ihrer Grenzfla¨che, der Tropopause, ein
Minimum. Sie weist damit einen negativen Temperaturgradienten auf. Diese abnehmenden
Temperaturen mit der Ho¨he stehen dabei in direktem Zusammenhang mit dem abnehmen-
den Luftdruck und der abnehmenden Luftdichte. Der Temperaturgradient betra¨gt fu¨r die
sogenannte US-Standardatmospha¨re1 ∂T/∂z = −0, 65 K/100 m und ist somit geringer als der
trockenadiabatische Temperaturgradient mit Γ = −0, 98 K/100 m, der im Fall eines Aufstei-
gens ohne Wa¨rmeaustausch mit der Umgebung gilt.
Wie bereits erwa¨hnt, wird die Tropospha¨re am oberen Ende durch die Tropopause begrenzt.
Sie charakterisiert damit auch einen Wechsel des Temperaturgradienten, indem sie den un-
teren Abschluss der Stratospha¨re bildet, in der die Temperatur wieder zunimmt. Die Tro-
pospha¨re ist bedingt durch den negativen Temperaturgradienten statisch instabil. Sie ist -
im Gegensatz zur Stratospha¨re - durch konvektive Prozesse gekennzeichnet. Hier spielen sich
1Die US-Standardatmospha¨re ist eine polytrope Atmospha¨re und bezieht sich auf die mittleren atmo-
spha¨rischen (p0=1000 hPa, T0=273 K) Verha¨ltnisse bei 45◦ no¨rdlicher Breite. Sie wird durch stu¨ckweise kon-
stante Temperaturgradienten charakterisiert. In der Tropospha¨re betra¨gt Γ ≈ −0, 65 K/100 m bis zu einer
Ho¨he von etwa 10 km (siehe Etling, 2002).
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die wesentlichen Wettergeschehnisse wie Wolkenbildung ab. Wa¨hrend die vertikale Durchmi-
schung sehr gut ist, sind die Existenzbedingungen fu¨r Schwerewellen schlecht.
Die Stratospha¨re, die sich bis in eine Ho¨he von circa 50 km erstreckt, wird besonders durch die
Ozonschicht beeinflusst. Das Maximum der Ozonschicht liegt je nach geographischer Breite
zwischen 15 und 35 km Ho¨he. Dadurch, dass Ozon die energiereiche solare ultraviolette Strah-
lung absorbiert und in Form von Wa¨rme wieder an die umgebende Atmospha¨re abgibt, kommt
es in dieser Schicht zu einer Erwa¨rmung der umgebenden Luft. Sie weist also einen positi-
ven Temperaturgradienten auf. Die anschließende Stratopause markiert den zweiten Umkehr-
punkt im vertikalen Temperaturverlauf. An dieser Grenzfla¨che erreicht die Temperatur der
Stratospha¨re ihr Maximum. Aufgrund des positiven Temperaturgradienten ist dieser Teil der
Atmospha¨re statisch stabil. Es herrschen quasi-horizontale Stro¨mungen vor, wodurch Schwe-
rewellen gut existieren ko¨nnen.
Die angrenzende Mesospha¨re wird zusammen mit der Stratospha¨re zur mittleren Atmospha¨re
geza¨hlt. Sie beginnt in einer Ho¨he von circa 50 km und ist durch einen negativen Tempe-
raturgradienten von etwa ∂T/∂z = −0, 25 K/100 m gekennzeichnet. Dieser Temperaturtrend
begru¨ndet sich vornehmlich durch die Emission von Infrarotstrahlung durch Kohlendioxid. Es
kommt zur sogenannten Strahlungsku¨hlung. Abgeschlossen wird die Mesospha¨re durch eine
weitere Grenzschicht, die Mesopause in circa ∼87 km Ho¨he. Die Ho¨he sowie die Temperatur
der Mesopause unterliegen gerade in polaren Breiten einer starken jahreszeitlichen Schwan-
kung. Die niedrigsten Temperaturen der Mesopause werden im Sommer erreicht und es bilden
sich dicht oberhalb der Grenzschicht unter besonderen Bedingungen sogenannte ”NoctilucentClouds“ (vgl. von Zahn und Bremer, 1999). Die sommerliche Mesopause ist der ka¨lteste Ort
auf der Erde. Wa¨hrend der Wintermonate ist die Mesopause deutlich wa¨rmer und in pola-
ren Breiten in einer Ho¨he von etwa 100 km angesiedelt. Dieses Temperaturverhalten ist dem
am Erdboden entgegengesetzt, dessen Ursache eine mit brechenden Schwerewellen verbunden
Meridionalstro¨mung ist (siehe Kap. 2.1.2). Die Mesopausentemperatur kann sich im Laufe
eines Jahres um mehr als 60 K a¨ndern. Der negative Temperaturgradient fu¨hrt auch hier zu
statischen Instabilita¨ten, die wiederum das Brechen von Schwerewellen begu¨nstigen.
Die Mesopause ist die Grenzfla¨che zwischen der Mesospha¨re und der Thermospha¨re, in der
die Temperatur wiederum sehr stark ansteigt. Dieser Anstieg der Temperatur ha¨ngt mit dem
Prozess der Photoabsorption zusammen, bei dem die Energie eines Photons in kinetische
Energie eines Atoms bzw. Moleku¨ls u¨bertragen wird (siehe Kane, 2005). In einer Ho¨he von
etwa 800 km schließlich beginnt die ho¨chste Schicht der vertikalen Temperatureinteilung der
Erdatmospha¨re, die sogenannte Exospha¨re.
Nach der allgemeinen Beschreibung der Atmospha¨re wird nun der Ho¨henbereich der MLT-
Region (”mesosphere/lower thermosphere“; bezeichnet den Bereich zwischen ca. 70 und 120 km)detaillierter betrachtet. In diesem Bereich der Atmospha¨re tragen neben den dominieren-
den Strahlungsprozessen auch dynamische Prozesse, wie das Brechen von Schwerewellen und
die damit verbundene Abgabe von Energie an die Umgebung zur Energiebilanz bei. Spe-
ziell in der Mesopausenregion zwischen 80 und 100 km laufen eine Reihe von Atom- und
Moleku¨lemissionen ab (siehe z.B. McEwan und Phillips, 1970), die durch bodengebunde-
ne Messsysteme wie beispielsweise optische spektroskopische Instrumente wie dem GRIPS-
System (Ground-based infrared P-branch spectrometer; Ho¨ppner und Bittner 2007; Schmidt
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Abb. 2.2 – Vertikalprofil der OH-Konzentration in normierten relativen Einheiten, berech-
net mit Teilchenkonzentrationen der MSISE-00 Klimatologie. Die Angaben beziehen sich
auf Werte fu¨r Mu¨nchen (48, 15 ◦N, 11, 58 ◦O) am 01. Januar 2000, 0 Uhr (nach Picone et al.,
2002).
et al. 2013) vermessen werden ko¨nnen. In diesem Ho¨henabschnitt findet das sogenannte Luft-
leuchten statt, das meist unter dem englischen Begriff ”Airglow“ bekannt ist. Das Airglow-Spektrum umfasst dabei den Wellenla¨ngenbereich vom ultravioletten (etwa bei 750 nm) u¨ber
das sichtbare Licht bis in den infraroten Bereich (bis ca. 9000 nm). In der vorliegenden Ar-
beit wird insbesondere das Luftleuchten aufgrund angeregter OH-Moleku¨le, die im sichtbaren
und nahen infraroten Wellenla¨ngenbereich Strahlung aussenden, betrachtet. Abbildung 2.2
zeigt ein Vertikalprofil der OH-Konzentration, welches mithilfe von Teilchenkonzentrationen
aus der MSISE-00 Klimatologie (Picone et al., 2002) ermittelt wurde. Das Maximum der OH-
Konzentration liegt bei 86 km und besitzt eine Halbwertsbreite von etwa ± 4 km. Raketen- und
Lidarmessungen (von Zahn und Neuber, 1987; Baker und Stair, 1988) haben das Maximum
der Schicht in einer Ho¨he von 86, 8± 2, 6 km bestimmt. Ho¨ppner (2009) hat eine Literaturre-
cherche zur zeitlichen und ra¨umlichen Variation der OH-Schicht durchgefu¨hrt. Demnach liegt
eine geringe Abha¨ngigkeit dieser Ho¨he von der geographischen Breite und vom Jahresgang in
der Gro¨ßenordnung von 1-3 km vor. Im Kapitel 3.2 wird das Messverfahren der hier zugrunde-
liegenden Messtechnik, das GRIPS-System, kurz vorgestellt. Die angeregten OH∗-Moleku¨le in
der Airglow-Schicht emittieren im nahen Infrarotbereich Energie aus Strahlungsu¨berga¨ngen
(Meinel, 1950a). Netto betrachtet wird der von der Sonne unter Verbrauch von Energie pro-
duzierte atomare Sauerstoff wieder zu molekularem Sauerstoff rekombiniert, wobei die ge-
speicherte Energie wieder in Form von elektromagnetischer Strahlung freigegeben wird. Die
tagsu¨ber gespeicherte solare Energie reicht dabei aus, um die entsprechende Reaktionskette
ablaufen zu lassen und die Strahlung in Form des sogenannten Airglow abzugeben.
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2.1.2 Zirkulationsmuster
Durch die Einstrahlung der Sonne nimmt die Erde Energie auf. Aufgrund der Neigung der
Erdachse relativ zur Bahnebene der Erde um die Sonne ist diese je nach Jahreszeit ra¨umlich
ungleichma¨ßig verteilt. In den Polarregionen scheint die Sonne im Sommer (Sommerpol) 24
Stunden pro Tag, wa¨hrend die Einstrahlung im Winter (Winterpol) am geringsten ist, da die
Sonne Tag und Nacht unter dem Horizont steht. Als Folge ergibt sich eine Erwa¨rmung u¨ber
dem Sommerpol und eine Abku¨hlung u¨ber dem Winterpol (siehe Abb. 2.3). Dies fu¨hrt zu
einer ra¨umlich inhomogenen Speicherung der Strahlungsenergie, es wird potentielle Energie
aufgebaut und damit zur Bildung verschiedener Zirkulationsmuster in den Ho¨henbereichen
der Atmospha¨re. Abbildung 2.4 zeigt eine schematische Darstellung der sogenannten residu-
ellen Zirkulation der Atmospha¨re bis in die Mesopausenho¨he. Sie setzt sich aus verschiedenen
Zirkulationsmustern zusammen. In der tropischen Tropospha¨re entsteht aufgrund meridiona-
ler Unterschiede im thermischen Auftrieb die sogenannte Hadley-Zirkulation (dicke schwarze
Ellipse in Abb. 2.4). Sie zeichnet sich durch ein Aufsteigen warmer Luft in den Tropen und
Absinken kalter Luft in den Subtropen aus. In der Stratospha¨re setzt sich die sogenannte
Brewer-Dobson-Zirkulation (Sheperd, 2002) aus zwei Zellen in der unteren Stratospha¨re und
einer Zelle in ho¨heren Ho¨hen zusammen. Pionierarbeit dazu leisteten Brewer (1949) und Dob-
son (1956) mit ihren Beobachtungen von Wasserdampf und Ozon.
Abb. 2.3 – Tagesmittel der extraterrestrischen solaren Einstrahlung in Abha¨ngigkeit vom
Jahrestag und von der geographischen Breite (aus Fortak, 1982).
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In der Stratospha¨re spielen neben dem thermisch bedingten Luftmassentransport noch andere
Faktoren eine Rolle. Wa¨hrend die Luftpakete in Richtung Pol transportiert werden, verlie-
ren sie an Drehimpuls. Direkte Reibungseffekte auf diesen Skalen sind in der Stratospha¨re
vernachla¨ssigbar. Der Verlust an Drehimpuls kann lediglich durch den Einfluss von Wellen
erkla¨rt werden. Diese Wellen (planetare und Schwerewellen) entstehen hauptsa¨chlich in der
Tropospha¨re, von wo sie in die Stratospha¨re propagieren ko¨nnen. Dabei wa¨chst ihre Am-
plitude aufgrund der abnehmenden Luftdichte an. In der mittleren bis oberen Stratospha¨re
(planetare Wellen) und in der Mesospha¨re (Schwerewellen) brechen die Wellen aufgrund von
Instabilita¨ten. Dabei geben sie Impuls und Energie an die Atmospha¨re ab. Es erfolgt eine in-
tensive horizontale Durchmischung innerhalb der sogenannten Wellenbrecherzone (engl. ”surfzone“, siehe Abb. 2.4, sowie McIntyre und Palmer 1983). Sie befindet sich außerhalb der
Tropen. Die Energie- und Impulsabgabe an den Grundstrom durch die brechenden Wellen
bremst dann die Westwindstro¨mung in den mittleren Breiten ab. Diese Wechselwirkung wird
”wave drag“ genannt. Sie fu¨hrt dazu, dass der Wind aus dem geostrophischen Gleichgewicht
2
polwa¨rts in den sogenannten Polarwirbel hinein abgelenkt wird und dort die residuelle Zirku-
lation antreibt. Der Polarwirbel ist ein Ho¨hentief, das sich durch absinkende Luftmassen u¨ber
Abb. 2.4 – Schematische Darstellung der mittleren Meridionalzirkulation in Tropospha¨re,
Stratospha¨re und Mesospha¨re. Die Ellipse in der Mitte (dicker Pfeil) stellt die thermisch
angetriebende Hadley-Zirkulation dar. Schattierte Regionen (beschriftet mit ”S“, ”P“und
”G“) bezeichnen Regionen, in denen Wellen brechen (synoptische, planetare und Schwere-wellen). Sie treiben die stratospha¨rischen und mesospha¨rischen A¨ste der Zirkulation an (aus
Plumb, 2002).
2Ein geostrophisches Gleichgewicht bedeutet, dass ein Kra¨ftegleichgewicht zwischen Druckgradientkraft und
Corioliskraft vorliegt.
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dem Winterpol bildet. Dabei wird die stark ausgepra¨gte zonale Komponente des geostrophi-
schen Windes als Polarnacht-Strahlstrom bezeichnet, welcher eine wichtige Barriere fu¨r den
stratospha¨rischen meridionalen Luftmassenaustausch ist und die polaren Regionen von den
mittleren Breiten isoliert.
Das Zusammenwirken von Wellenbrechung, Impulsu¨bertrag und Westwindstro¨mung wird als
wellenangetriebene extratropische Pumpe (engl. ”wave driven extratropical pump“; Holtonet al. 1995) bezeichnet. Dieser Begriff bezieht sich auf den pumpenden Effekt den die polwa¨rts
gerichtete Stro¨mung auf die tropischen und polaren Luftmassen ausu¨bt. Die Wellenaktivita¨t
kann teilweise so stark sein, dass sie den Polarwirbel derart erwa¨rmt, dass dieser aufgespalten
wird oder zusammenbricht. Manchmal kann es auch zu einer Zirkulationsumkehr kommen,
die als Stratospha¨renerwa¨rmung bezeichnet wird.
2.1.3 Ozon
Wie bereits erwa¨hnt ist Ozon ein wichtiges Spurengas in der Atmospha¨re. Es handelt sich um
ein dreiatomiges Sauerstoffmoleku¨l, das in der Tropospha¨re fu¨r den Menschen und die gesam-
te Biospha¨re aufgrund seiner oxidierenden Wirkung scha¨dlich sein kann. In der Stratospha¨re
spielt Ozon eine wichtige Rolle im Strahlungshaushalt. Der Ozongehalt der Atmospha¨re wird
in Dobson Unit (DU3) angegeben.
Schon 1930 konnte der britische Wissenschaftler S. Chapman (Chapman, 1930) vier Reakti-
onsgleichungen aufstellen, um die Ozonkonzentration als Funktion der Ho¨he zu bestimmen.
In heutigen Modellen sind diese Gleichungen zusammen mit den Reaktionsgeschwindigkeiten
als ”Chapman-Schema“ eingebunden. Unter Beru¨cksichtigung der beschriebenen Chapman-Reaktionen und den zusa¨tzlichen katalytischen Abbauprozessen wa¨re zu erwarten, dass die
maximale Ozonkonzentration aufgrund der Strahlungsintensita¨t der Sonne im Bereich des
A¨quators ist. Die Konzentration wu¨rde zu den ho¨heren Breiten hin abnehmen und am Pol
ihr Minimum erreichen. Im Sommer wu¨rde das jahreszeitliche Maximum und im Winter das
entsprechende Minimum liegen. Die Messungen zeigen aber, dass das ganze Jahr am A¨quator
ein Gesamtozonminimum vorliegt, wa¨hrend sich die maximalen Konzentrationen in hohen
Breiten im jeweiligen Fru¨hjahr befinden (siehe Abb. 2.5). Deutlich zu sehen ist auch das ant-
arktische Ozonloch auf der Su¨dhalbkugel. Erstmals wurde eine drastische Ozonabnahme im
Bereich des antarktischen Polarwirbels von Farman et al. (1985) publiziert. Die Messdaten
weisen ein lokales Minimum der Ozonkonzentration nahe bei Null im antarktischen Fru¨hling
im Ho¨henbereich zwischen 15 und 25 km auf, das mit Beginn der 80er Jahre entstand. Die-
ses Pha¨nomen, das spa¨ter unter dem Begriff ”Ozonloch“ bekannt wurde, kann nur mit Hilfeder besonderen meteorologischen Bedingungen in dem antarktischen Polarwirbel verstanden
werden. Der polare Wirbel isoliert die Luft im Polargebiet und verhindert den Austausch mit
Luftmassen aus der restlichen Atmospha¨re. Durch die Abtrennung kann sich die Luft inner-
halb der ringfo¨rmigen Stro¨mung bis unter −80 ◦C abku¨hlen. Die extrem kalten Luftmassen
in der antarktischen Stratospha¨re bedingen dabei die Bildung optisch sehr du¨nner Wolken,
sogenannte PSCs (engl. ”polar stratospheric clouds“). Diese Stratospha¨renwolken entstehenz. B. durch Kondensation von Wasser und Salpetersa¨ure, wie Crutzen und Arnold (1986) und
3Ein Dobson Unit (DU) entspricht der Anzahl an Ozonmoleku¨len, die no¨tig sind, um eine Schicht aus purem
Ozon von 0,01 mm Dicke bei einer Temperatur von 273,15 K und einem Druck von 1 Atmospha¨re (Luftdruck
am Erdboden) zu bilden. Die Menge wird dabei auf 1 m2 bezogen.
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Abb. 2.5 – Zeitliche Entwicklung zonal gemittelter Ozongesamtsa¨ulen (in DU) fu¨r den
Zeitraum Januar 2005 bis Dezember 2006 aus NASA/OMI-Messungen.
Toon et al. (1986) erstmals gezeigt haben. Auf den Partikeloberfla¨chen der polaren strato-
spha¨rischen Wolken ko¨nnen eine Reihe von heterogenen Reaktionen ablaufen, die dazu fu¨hren,
dass das in sogenannten Reservoirgasen gebundene Chlor freigesetzt wird. Entscheidend im
Vergleich zur reinen Gasphasenchemie ist, dass durch die heterogenen Reaktionen ein Vielfa-
ches an aktiven Chlorverbindungen entsteht (Solomon et al., 1986). Sobald ein genu¨gend hoher
Grad an Chloraktivierung erreicht ist und solare Strahlung nach dem Ende der Polarnacht
zur Verfu¨gung steht, kommt es zu einer massiven Ozonzersto¨rung durch die katalytischen
Ozonabbauzyklen. In dieser Zeit entsteht ein großes Gebiet um den Su¨dpol, in welchem das
Gesamtozon um fast 2/3 reduziert wird, wie in Abb. 2.5 zu sehen ist. Der Ozonabbau im
arktischen Polarwirbel ist aufgrund der dort herrschenden planetaren Wellenaktivita¨t nicht
so stark ausgepra¨gt.
Die vertikale Ozonverteilung zeigt, dass sich rund 90 % des Gesamtvolumens in der Stra-
tospha¨re befindet. In Abbildung 2.6 ist der vertikale Verlauf von Ozon fu¨r verschiedene geo-
graphische Breiten und Jahreszeiten auf der Nordhalbkugel dargestellt, der durch Mittelung
vieler Einzelmessungen erzielt worden ist. Die linke Seite repra¨sentiert den Monat April,
wa¨hrend rechts der Monat Oktober zu sehen ist. Verantwortlich fu¨r die Verteilung des Ge-
samtozons sind die bereits erwa¨hnten stratospha¨rische Zirkulationsmuster, die das Ozon aus
seinem Hauptquellgebiet, den Tropen, polwa¨rts und gleichzeitig in geringere Ho¨hen transpor-
tieren, wo das Spurengas eine chemische Lebensdauer von einigen Monaten besitzt (Sheperd,
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Abb. 2.6 – Mittlere Vertikalverteilung von Ozon fu¨r verschiedene geographische Breiten
der Nordhemispha¨re. Links: Februar; rechts: August. Der aufgetragene Ozonpartialdruck in
Nanobar nb (1 nb = 1·10−9 b = 1·10−6 mb = 1·10−6 hPa) gestattet die direkte Berechnung
des Volumenmischungsverha¨ltnisses durch Division durch den jeweiligen Gesamtdruck (lin-
ke Ordinatenskala). Auf der rechten Ordinatenskala kann die Ho¨he abgelesen werden (aus
Fabian, 1984).
2007). Die chemische Lebensdauer von Ozon variiert mit der Ho¨he, so dass auch je nach
Ho¨henlage unterschiedliche Prozesse die vertikale Verteilung beeinflussen. Im Bereich der
oberen Stratospha¨re und der Mesospha¨re (> 30 km) liegt die Lebensdauer lediglich bei Se-
kunden bis Stunden und ist damit so gering, dass sich Transportprozesse nicht wesentlich
auf die lokale Konzentration auswirken. Damit stellt sich ein sogenanntes photochemisches
Gleichgewicht ein.
In der unteren Stratospha¨re (< 20 km) wird die Ozonverteilung hauptsa¨chlich durch dyna-
mische Prozesse gesteuert. Die chemische Lebensdauer kann dadurch bis zu einige Wochen
erreichen. Ozon stellt damit einen guten Tracer fu¨r die Dynamik dar. Im dazwischen liegenden
Ho¨henbereich spielen sowohl dynamische als auch photochemische Prozesse eine Rolle.
Das globale Gesamtozon hat schon in den 80 er Jahren begonnen abzunehmen (siehe Abb. 2.7
links). In den fru¨hen 1990 ern hat der Ozonabbau sein Maximum erreicht, indem das Gesam-
tozon rund 5 % unter dem Durchschnitt von 1964 - 1980 gelegen hat. Seitdem ist der Abbau
wieder geringer geworden; durchschnittlich bei 3,5 % fu¨r die Jahre 2006 - 2009 (siehe WMO,
2010). Mithilfe eines Gla¨ttungsverfahren ist die natu¨rliche Variabilita¨t der Ozona¨nderung aus
den Daten, die in Abbildung 2.7 gezeigt sind, entfernt worden. Zu diesen Effekten za¨hlen
beispielsweise natu¨rliche jahreszeitliche Schwankungen sowie die Variabilita¨t der solaren Ak-
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Abb. 2.7 – A¨nderung des globalen Ozons, bereinigt von natu¨rlichen Einflu¨ssen; Quelle:
WMO (2010).
tivita¨t. Der globale Ozonabbau ist aber gro¨ßer, als die natu¨rlichen Effekte ihn verursachen.
Die beobachtete globale Gesamtozonabnahme in den letzten drei Dekaden kann mit der Zu-
nahme halogener Gase in der Stratospha¨re in Beziehung gesetzt werden. Die geringsten Werte
seit 1980 sind in den Jahren nach dem Ausbruch des Mount Pinatubo 1991 registriert worden.
Der Ausbruch damals verursachte eine kurzzeitige Zunahme der schwefelsa¨urehaltigen Par-
tikel innerhalb der Stratospha¨re. Da diese Partikel die Effektivita¨t reaktiver halogener Gase
zur Zersto¨rung von Ozon massiv steigern, stieg der Ozonabbau fu¨r einige Jahre nach dem
Ausbruch des Mount Pinatubo um 1 - 2 % an.
Der rechte Teil von Abbildung 2.7 zeigt deutlich, dass der globale Ozonabbau von der geo-
graphischen Breite anha¨ngt. Der gro¨ßte Ru¨ckgang wird in den su¨dlichen polaren Breiten ver-
zeichnet, als Ergebnis schwerer Ozonschwunde u¨ber der Antarktis in jedem Spa¨twinter bzw.
Fru¨hjahr. Der na¨chst gro¨ßere Verlust an Ozon tritt u¨ber den polaren Gebieten der Nordhalb-
kugel auf. Teilweise ist dieser Verlust durch den im Winter gesteigerten Abbau u¨ber der Arktis
zu erkla¨ren. Trotz der, verglichen mit niedrigeren Breiten, sehr hohen Ru¨ckga¨nge u¨ber den
Polargebieten ist ihr Einfluss nur auf ein geringes geographisches Gebiet begrenzt, denn die
Breiten u¨ber 60◦ nehmen nur 13 % der Erdoberfla¨che ein. Es wird auch in mittleren Breiten
(Bereich zwischen polaren und a¨quatorialen Breiten) ein Gesamtozonabbau verzeichnet. Im
Vergleich zeigt der Mittelwert fu¨r die Jahre 2005 - 2009 3,5 % (Nordhalbkugel, 35 ◦N - 60 ◦N)
bzw. 6 % (Su¨dhalbkugel, 35 ◦S - 60 ◦S) weniger Ozon als fu¨r die Jahre 1964 - 1980. Die verant-
wortlichen Faktoren sind zum einen der Transport polarer ozonarmer Luft in mittlere Breiten,
zum anderen chemischer Abbau in Folge von halogenen Gasen. In den Tropen (20 ◦S - 20 ◦N)
findet dagegen so gut wie kein Ozonabbau statt.
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2.2 Wellen in der Atmospha¨re
In der Atmospha¨re findet eine Vielzahl unterschiedlicher Luftbewegungen statt. Ra¨umlich und
zeitlich periodische Bewegungsabla¨ufe (atmospha¨rische Wellenbewegungen) sind den Grund-
stro¨mungen u¨berlagert. Diese Wellenbewegungen finden auf ganz unterschiedlichen Skalen
statt. Sie reichen von planetaren bzw. Rossby-Wellen, die horizontale Wellenla¨ngen von meh-
reren 1000 km besitzen, u¨ber Schwerewellen mit Wellenla¨ngen von einigen 10 - 100 km bis hin
zu Schallwellen, deren Wellenla¨ngen im Zentimeter- bis Meterbereich liegen.
Die Stro¨mungen der Atmospha¨re gehorchen dabei den Gesetzen der Hydrodynamik, da die-
se als eine na¨herungsweise viskose Flu¨ssigkeit mit geringer Dichte betrachtet werden kann.
Um prognostische Gleichungen fu¨r die Bewegungsvorga¨nge aufzustellen, ist es notwendig, die
auf die Luftpakete einwirkenden Kra¨fte zu kennen. Im Wesentlichen sind das vier Kra¨fte:
die Schwerkraft, die Corioliskraft, die Druckgradientkraft und die Reibungskraft. Die Navier-
Stokes-Gleichung, eine nichtlineare Differentialgleichung, beru¨cksichtigt diese Kra¨fte und bie-
tet daher eine gute Beschreibung der Bewegungsvorga¨nge. Sie lautet in Einheiten der Kraft-
dichte fu¨r ein rotierendes Bezugssystem folgendermaßen:
∂~v
∂t
+ ~v · ∇~v = −1
ρ
∇p+ ~g − 2~Ω× ~v + η
ρ
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Dabei bezeichnet ρ die Dichte, p den Druck, ~v den Geschwindigkeitsvektor, η die Vis-
kosita¨t, ~g die Schwerebeschleunigung und ~Ω die Winkelgeschwindigkeit der Erde. Fu¨r viele
Betrachtungen ko¨nnen dabei die durch Term (5) beschriebenen Reibungskra¨fte gegenu¨ber den
anderen Termen vernachla¨ssigt werden. Dies gilt aber nicht in oberfla¨chennahen Schichten.
Die Navier-Stokes-Gleichung stellt den Impulserhaltungssatz in der Atmospha¨re dar. Um ein
vollsta¨ndiges Gleichungssystem zur Beschreibung der Bewegungsvorga¨nge zu erhalten, wer-




+ ~v · ∇ρ = −ρ∇ · ~v (2.2)




Die Variable Θ ist die potentielle Temperatur, also die Temperatur, die ein Luftpaket hat,
wenn es unter adiabatischen Bedingungen auf den Druck p0 = 1000 hPa gebracht wird. Sie
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mit der Poisson-Konstanten4 κ = R/cp berechnet. Die drei Gleichungen (2.1) - (2.3) machen
damit eine vollsta¨ndige Beschreibung der atmospha¨rischen Wellen mo¨glich.
Dem Sto¨rungsansatz von Laplace folgend wird dabei dem bekannten Grundzustand des zu be-
trachtenden nicht-linearen Systems eine Sto¨rung u¨berlagert, die klein gegenu¨ber dem Grund-
zustand ist. Es gilt dann z. B.
u(x, t) = u0 + u′(x, t) (2.5)
u′  u0. (2.6)
Nicht-lineare Glieder bzgl. der Sto¨rung werden zu Gliedern zweiter Ordnung der Sto¨rung.
Aufgrund der Voraussetzung (2.6) wird nun angenommen, dass diese Produkte gegenu¨ber
anderen Termen vernachla¨ssigt werden ko¨nnen. Diese Annahme gilt vornehmlich in der Stra-
tospha¨re und Mesospha¨re.
Es ergibt sich, dass Sto¨rungen des atmospha¨rischen Grundzustandes zu Wellenpha¨nomenen
fu¨hren ko¨nnen (z. B. Pichler, 1997), die durch den Ansatz einer ebenen Welle beschrieben
werden ko¨nnen.
Ψ(~r, t) = A · cos(~k~r − ωt) (2.7)
Darin bezeichnet A die Amplitude, ω die Kreisfrequenz der Welle, ~r ist der Ortsvektor und
~k = kxˆ + lyˆ + mzˆ der Wellenvektor mit den Einheitsvektoren (xˆ, yˆ, zˆ) der Koordinaten. Die
Parameter k (zonal), l (meridional) und m (vertikal) sind dabei die Wellenzahlen in zonaler,
meridionaler und vertikaler Richtung, die definiert sind als
k = 2pi
λx
, l = 2pi
λy
, m = 2pi
λz
, (2.8)
mit den Wellenla¨ngen λx, λy und λz in x-, y- und z-Richtung. Die Wellenperiode τ entspricht
dann der Zeit, die ein Fluidpartikel beno¨tigt, um eine vollsta¨ndige Oszillation durchzufu¨hren.
Im Falle von Wellen, deren Wellenperiode kleiner als einige Stunden ist, spielt die Erdrotation




Eine einzelne Oszillation einer Welle entspricht dann 2pi, wobei jeder Punkt in dieser Oszil-
lation ein Phasenpunkt ist. Die Phasengeschwindigkeit c der Welle ist die Geschwindigkeit
mit der sich ein Punkt konstanter Phase in Richtung der fortschreitenden Welle bewegt, also
der Geschwindigkeit der Sto¨rung (Welle), die sich durch ein Fluid ausbreitet und nicht der











In der Atmospha¨re ko¨nnen je nach der dominierenden Ru¨ckstellkraft drei Haupttypen von
4Die Poisson-Konstante κ ergibt sich durch das Verha¨ltnis aus der Gaskonstante fu¨r trockene Luft R =
287 J/kgK und der spezifischen Wa¨rme bei konstantem Druck cp = 1005 J/kgK. Fu¨r trockene Luft ist κ =
0, 286.
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Abb. 2.8 – Wellentypen in der Atmospha¨re
Wellen definiert werden (siehe Abb. 2.8). Bei Schallwellen handelt es sich dabei um die Druck-
gradientkraft. Schwerewellen dagegen haben die Schwerkraft als entscheidende ru¨cktreibende
Kraft und bei planetaren Wellen ist es die Corioliskraft. Hinzu kommen noch verschiede-
ne Mischwellentypen, die durch die Kombination der drei Hauptwellentypen entstehen. Ein
Beispiel dafu¨r sind gemischte Rossby-Schwerewellen, bei denen Coriolis- und Schwerkraft in
gleichem Maße ihre Wirkung zeigen. Die wesentlichen Eigenschaften der Wellen werden durch
die sogenannte Dispersionsgleichung beschrieben. Sie gibt den Zusammenhang zwischen Wel-
lenla¨nge und Frequenz einer Welle an. Die folgende Gleichung gilt sowohl fu¨r Schall-, Schwere
als auch planetare Wellen
m2 =
(
N2 − ωˆ2) (k2 + l2)










wobei gilt: E = Eckhardt-Koeffizient5, f = Coriolis-Parameter (oder auch als Inertial-Frequenz
bezeichnet), welcher sich in Abha¨ngigkeit von der geographischen Breite Φ u¨ber f = 2Ω sin Φ
(Ω ist die Winkelgeschwindigkeit der Erde) berechnen la¨sst, cs = Schallgeschwindigkeit, ωˆ =
intrinsische Frequenz der Welle6 sowie N = Brunt-Vaisala-Frequenz7.






6Frequenz fu¨r einen Beobachter, der mit dem Grundstrom mitdriftet. Sie ist definiert u¨ber ωˆ = ω− kh · ~U ,
mit ~U = (u, v) und kh =
√
k2 + l2
7Kreisfrequenz bei einer Schwereoszillation des Luftpaketes um seine Ruhelage in einer stabil geschichteten
Atmospha¨re. Sie wurde nach den Meteorologen Sir David Brunt (Großbritannien, 1886-1965) und V. Va¨isa¨la¨
(Finnland, 1899-1969) benannt. Siehe dazu auch Andrews (2010)
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2.2.1 Planetare Wellen
In einem idealen stabilen Zustand der Atmospha¨re wu¨rde ein geostrophisches Gleichgewicht
herrschen und somit ein breitenkreisparalleler zonaler Wind, der geostrophische Wind, wehen.
Durch die ungleichma¨ßige breitenkreisabha¨ngige Sonneneinstrahlung und die damit verbun-
dene meridionale Temperaturverteilung, entsteht besonders in mittleren Breiten ein starker
meridionaler Temperaturgradient. Dieser Gradient fu¨hrt zu Instabilita¨ten in der Atmospha¨re,
was die Bildung von wellenartigen Stro¨mungen begu¨nstigt. U¨berschreitet der Temperaturgra-
dient einen kritischen Wert von etwa 6 K auf einer Strecke von 1000 km, so wird die zona-
le Stro¨mung baroklin8 instabil. Sto¨rungen der Stro¨mung, wie z. B. durch einen Gebirgszug,
fu¨hren dann zu einer meridionalen Auslenkung der Stro¨mung und eine planetare Welle ent-
steht. Die zonale Grundstro¨mung erha¨lt eine meridionale Komponente. Durch das Vorhanden-
sein planetarer Wellen wird unter anderem die Ausbildung von Keilen und Tro¨gen begu¨nstigt
und nimmt damit direkten Einfluss auf das Wettergeschehen der mittleren Breiten.
Bei solch großskaligen Wellenpha¨nomenen wirkt die Corioliskraft als ru¨ckstellende Kraft. Da-
durch ergibt sich die einfachste Form der planetaren Welle in einer divergenz- und reibungs-
freien horizontalen Stro¨mung aus der Erhaltung der Wirbelsta¨rke η (auch absolute Vorticity
genannt), welche sich aus der Kru¨mmungsvorticity (realtive Wirbelsta¨rke) ζ und dem Corio-
lisparameter f zusammensetzt. Diese Gleichung wird auch Vorticitygleichung genannt:




Abb. 2.9 – Idealisierte Trajektorie einer
Rossby-Welle nach Kraus (2000). ζ ist die rela-
tive Vorticity (Kru¨mmungsvorticity).
wobei der Index 0 die Werte in der An-
fangsposition bezeichnet. Wird nun an-
genommen, dass sich auf der Nordhalb-
kugel ein Luftpaket in einem konstanten
Grundstrom, der also keine Vorticity auf-
weist (ζ0 = 0), von West nach Ost be-
wegt und das Luftpaket nach Norden aus-
gelenkt wird, so erha¨lt es eine meridio-
nale Geschwindigkeitskomponente und der
Coriolisparameter f0 nimmt zu. Die rela-
tive Vorticity ζ muss folglich abnehmen
und wird negativ, was einer antizyklona-
len Kru¨mmung der Bahn des Luftpaketes
entspricht (ζ < 0⇒). Das Luftpaket be-
wegt sich so lange auf dieser antizyklonalen
Bahn bis es eine Geschwindigkeitskompo-
nente Richtung Su¨den aufweist (~v < 0).
Wa¨hrend dieser Bewegung nimmt der Coriolisparameter wieder ab und die relative Vorticity
zu. Dabei u¨berschreitet das Luftpaket seine urspru¨ngliche Ausgangslage, so dass die relati-
ve Wirbelsta¨rke positiv und eine zyklonale Bahn eingeleitet wird (ζ > 0 ⇒	). Die Bahn
schwenkt damit von su¨dwa¨rts auf nordwa¨rts um. Ein einmal ausgelenktes Luftpaket wird
folglich um seine urspru¨ngliche geographische Breite hin- und herpendeln und sich dabei wei-
ter nach Osten bewegen. Die Trajektorie dieser Welle ist in Abb. 2.9 schematisch dargestellt.
8Eine baroklin geschichtete Atmospha¨re manifestiert sich durch das Vorhandensein von horizontalen Tem-
peraturgradienten im Massefeld der Atmospha¨re (siehe z. B. Pichler, 1997)
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Die beschriebenen Wellen za¨hlen damit auch zu den laufenden planetaren Wellen, im Ge-
gensatz zu den quasi-stationa¨ren planetaren Wellen. Die dominierende Quelle dieses zweiten
Typs bildet die zonale Land-See-Massenverteilung. Die damit verbundenen Wellen vera¨ndern
ihre Phasenlage relativ zur Erdoberfla¨che nicht und sind somit ”stationa¨r“. Die Land-See-U¨berga¨nge auf der Nordhalbkugel verhalten sich bei der Anregung wie folgt: Wird Eurasien
als dominanter Kontinent verglichen mit Nordamerika angesehen, so ergibt sich eine planetare
Welle 1, d. h. eine stationa¨re planetare Welle mit nur einem ”Berg“ und einem ”Tal“. In zwei-ter Na¨herung wird Nordamerika beru¨cksichtigt, wodurch der Pazifik und der Nordatlantik als
getrennte Wassermassen gelten. Es bildet sich als zweite Komponente eine stationa¨re Welle 2.
Die Amplitude der Welle 2 ist dabei geringer als die der Welle 1.
Der Effekt der Erdrotation zusammen mit der Kugelgestalt der Erde ist demnach die Bevor-
zugung der zonalen Geschwindigkeitskomponente, d.h. die Stabilisierung des zonalen Grund-
stroms. Die stabilisierende Wirkung der Erdrotation wird β-Effekt genannt. Das ru¨hrt daher,
dass die A¨nderung des Coriolisparameters f mit der Breite ∂f/∂y mit β bezeichnet wird. Fu¨r
eine exakte Darstellung des Effektes mu¨ssten Kugelkoordinaten eingesetzt werden, so dass













In einer Tangentialebene an einem Punkt auf der Erdkugel kann der Coriolisparameter linear
approximiert werden:
f = f0 + β0y (2.14)
wobei f0 = f(Φ0) und β0 = β(Φ0) Coriolis- und β-Parameter in der geographischen Breite
Φ0 sind, in welcher die Tangentialebene definiert worden ist.







+ vβ = 0. (2.15)
Die Vorticitygleichung fu¨r eine zweidimensionale, divergenzfreie Stro¨mung (2.15) ist eine
nichtlineare, partielle Differentialgleichung, deren Lo¨sung nur in speziellen Fa¨llen analytisch
mo¨glich ist. Um diese Gleichung zu linearisieren und damit eine Lo¨sung zu vereinfachen, wird
der bereits erwa¨hnte Sto¨rungsansatz von Laplace durchgefu¨hrt. Dabei werden die Variablen
in einen Mittelwert und in Abweichungen aufgespalten. Dabei werden Sto¨rungen als klein
gegenu¨ber dem Mittelwert angenommen. Die Geschwindigkeitskomponenten lauten dann bei-
spielsweise u = u0 + u′. Als weitere Vereinfachung wird der meridionale Grundstrom gleich
Null gesetzt (v0 = 0), d.h. der zonale Grundstrom ist konstant (u0 = konstant). Ferner
werden Produkte aus Sto¨rgro¨ßen als vernachla¨ssigbar gegenu¨ber den anderen Termen der






+ v′β = 0 (2.16)
Durch Einfu¨hrung der sogenannten Stromfunktion Ψ werden die Geschwindigkeitskomponen-


















und obiger Zusammenhang kann umgeformt werden zu
∂
∂t





Fu¨r die Wellengleichung wird nun der komplexe Ansatz Ψ = Aei(kx+ly−ωt) gewa¨hlt, wobei der
Wellenvektor mit ~k = (k, l, 0) angenommen ist, da nur horizontale divergenzfreie Stro¨mungen
betrachtet werden. Durch das Einsetzen des Ansatzes in Gleichung (2.19) ergibt sich eine
Gleichung, die verdeutlicht, dass die Wellen Dispersion aufweisen.
u0k − kβ(k2 + l2) = ω (2.20)




= u0 − β(k2 + l2) . (2.21)
Die Gleichung beru¨cksichtigt neben dem zonalen Grundstrom u0 auch die Wellenzahl k in zo-
naler und l in meridionaler Richtung (siehe (2.8)). Gleichung (2.21) ist die bekannte, erstmals
von C. G. Rossby angegebene Beziehung fu¨r die Phasengeschwindigkeit von langen Wellen in
der Atmospha¨re.
Unter der Annahme, dass der zonale Grundstrom verschwindet, ist die zonale Phasenge-
schwindigkeit der planetaren oder auch Rossby-Wellen stets westwa¨rts gerichtet. Daru¨ber
hinaus ist sie umgekehrt proportional zum Quadrat der horizontalen Wellenzahlen und da-
mit, wie bereits erwa¨hnt, dispersiv, was zu einem raschen Anstieg der Phasengeschwindigkeit
mit zunehmender Wellenzahl fu¨hrt.
Mithilfe der Rossby-Wellen lassen sich die großra¨umigen tropospha¨rischen Wettergebilde der
mittleren Breiten beschreiben, was Rossby 1939 erstmals gelang. Es ko¨nnen drei Fa¨lle der
Rossby-Wellen unterschieden werden:
1. Eine Ostwa¨rtsverlagerung der Wellen (progressiv) tritt ein, wenn u0 > β(k2+l2)
2. Eine Westwa¨rtsverlagerung der Wellen (retrograd) erfolgt, wenn u0 < β(k2+l2)
3. Im Fall von Stationarita¨t cx = 0 und einer rein zonalen Ausbreitung (l2 = 0) ergibt sich




Obige Beziehungen beschra¨nken sich auf horizontale Bewegungen. Planetare Wellen ko¨nnen
sich aber auch vertikal ausbreiten; der Wellenvektor ~k = (k, l,m) weist damit auch eine
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vertikale Komponente m auf. Die Phasengeschwindigkeit im dreidimensionalen Raum la¨sst
sich dann ausdru¨cken als
c = u0 − β
k2 + l2 + f2
N2 (m2 + E2)
. (2.22)
Eine vertikale Ausbreitung ist aber nur dann mo¨glich, wenn die vertikale Wellenzahl reell
ist (also m2 > 0). Dies ist dann der Fall, wenn unter Bedachtnahme von ω/k = c − u0,
entsprechend (2.22) die Bedingung
β
u0 − c > k
2 + l2 + f
2
N2
E2 → u0 − c < β




erfu¨llt ist. Das bedeutet, dass nur, wenn sich Wellen westwa¨rts relativ zum Grundstrom u0





Ausbreitung mo¨glich ist. Insbesondere stationa¨re Wellen (c = 0) ko¨nnen sich nur bei Westwind
(u0 > 0) vertikal in der Atmospha¨re ausbreiten, wenn gilt:
u0 − c = β






k2 + l2 (2.25)
→ 0 < u0 < uc (2.26)
Die Gleichung (2.26) wird als Charney-Drazin-Kriterium bezeichnet. Je gro¨ßer also die Wel-
lenzahlen der planetaren Wellen sind, desto schwa¨cher muss der Westwind sein. In der Stra-
tospha¨re wehen lediglich im Winter Winde aus westlicher Richtung, so dass nur in dieser Zeit
eine vertikale Ausbreitung der Wellen mo¨glich ist (siehe Andrews, 2010).
2.2.2 Schwerewellen
Bei Schwerewellen handelt es grob gesagt um Luftpakete die auf und ab schwingen. Die
zugeho¨rige Ru¨ckstellkraft ist die Schwerkraft. Im Falle der Atmospha¨re handelt es sich um
sogenannte interne Schwerewellen, die sich innerhalb des Mediums Atmospha¨re fortpflanzen,
im Gegensatz zu externen Schwerewellen, die ein Grenzfla¨chenpha¨nomen sind (z.B. Wellen an
der Wasseroberfla¨che).
Schwerewellen haben großen Einfluss auf die Dynamik der Atmospha¨re (Fritts, 1984). Dabei
unterliegen sie den verschiedensten Anregungsmechanismen. Eine Ausfu¨hrung aller mo¨glichen
Quellen liegt außerhalb des Rahmens dieser Arbeit. Es werden nur kurz die dominierenden
Mechanismen, ihre ra¨umliche und zeitliche Variabilita¨t und die grundlegenden Charakteristika
der entstehenden Schwerewellen erla¨utert. Zu den bekanntesten Anregungsmechanismen von
Schwerewellen za¨hlen Topographie, Konvektion und Windscherung.
Die Anregung von Schwerewellen durch die Topographie bezieht sich in erster Linie auf
Gebirgszu¨ge. Die horizontalen Wellenla¨ngen sich vertikal ausbreitender Wellen liegen dabei
bei zehn bis zu mehreren hundert Kilometern, wa¨hrend ihre Amplituden von kleiner 1 m/s
bis zu Gro¨ßen, bei denen sie brechen, variieren (z. B. Nastrom und Fritts, 1992; Do¨rnbrack
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et al., 1999). Orographisch angeregte Schwerewellen spielen eine wichtige Rolle bei der Be-
einflussung von Zirkulationssystemen, wie der quasi-biennalen Oszillation. Beispielsweise ist
gezeigt worden, dass sich horizontale Geschwindigkeits- und Temperaturfluktuationen u¨ber
Bergzu¨gen verdoppeln bis verdreifachen verglichen mit Ebenen und Meeren (Nastrom et al.,
1987). Weitere Quellen fu¨r Schwerewellen (z. B. Konvektion) sind in den betrachteten Re-
gionen nicht ausgemacht worden. Damit sind bis zu fu¨nfmal so großen Amplituden mo¨glich
gewesen (Fritts und Luo, 1992).
Ein weiterer prominenter Anregungsmechanismus von Schwerewellen ist Konvektion. Eine der
Schwierigkeiten in der Charakterisierung dieser Quelle liegt darin, dass sie von Natur aus kei-
ner Periodizita¨t unterliegt sowie keine einheitliche Struktur aufweist. Wellen, die durch Kon-
vektion entstehen, ko¨nnen nicht u¨ber charakteristische Phasengeschwindigkeiten oder Fre-
quenzen beschrieben werden, wie das bei orographisch-angeregten der Fall ist. Stattdessen
generiert Konvektion Wellen u¨ber den gesamten Bereich an Phasengeschwindigkeiten, Wel-
lenfrequenzen und vertikalen sowie horizontalen Skalen. Mithilfe von Modellstudien konnte
das Versta¨ndnis u¨ber diesen Anregungsmechanismus aber maßgeblich verbessert werden. Da-
bei sind drei vereinfachte Mechanismen identifiziert worden, die die konvektive Generierung
beschreiben: rein thermischer Antrieb (wie in den Tropen u¨ber dem Meer), der Effekt, dass
Konvektion eine Art Hindernis fu¨r die horizontale Stro¨mung darstellt und dadurch Schwere-
wellen angeregt werden, sowie der Effekt einer Art mechanischer Oszillator als Antrieb. Der
dritte Effekt kommt dadurch zustande, dass Auf- und Abwinde an der Grenzfla¨che zwischen
stabil und instabil geschichteter Regionen aufeinanderstoßen und dadurch die Isentropen aus-
gelenkt werden. Es bildet sich Konvektion, die wiederum vertikal propagierende Schwerewellen
anregt (Fovell et al., 1992). Alle drei Antriebssysteme ha¨ngen stark von lokaler Windscherung
und dem Vertikalprofil sowie der Zeitabha¨ngigkeit der gebundenen Wa¨rme in der Atmospha¨re
ab. In der Realita¨t steht keiner der Mechanismen fu¨r sich allein, vielmehr sind sie alle mit-
einander gekoppelt.
Die dritte wichtige Quelle fu¨r Schwerewellen sind Scherschichten. Sie ist auch die am wenigs-
ten erforschte der drei angesprochenen Quellen. Besonderes Interesse wird bei der Erforschung
dieses Mechanismus auf die Entstehung von Schwerewellen, die sich mit einer speziellen Ge-
schwindigkeit von der Scherschicht weg ausbreiten, gelegt. Diese Geschwindigkeit ist vergleich-
bar mit der am schnellsten anwachsenden Instabilita¨t, der Kelvin-Helmholtz-Instabilita¨t. Sie
wa¨chst exponentiell an.
Dispersiongleichung
Mithilfe der bereits erwa¨hnten Perturbationstheorie von Laplace kann ein nichtlineares Glei-
chungssystem in ein lineares u¨berfu¨hrt werden. Alle Variablen werden dabei in einen Grund-
zustand x0 und eine Abweichung x′ aufgespalten.
u = u0 + u′ v = v0 + v′ w = w0 + w′
p = p0 + p′ T = T0 + T ′ ρ = ρ0 + ρ′, (2.27)
mit
u = Zonalwind, u0 = zonaler Hintergrundwind, u′ = zonale Windfluktuation
v = Meridionalwind, v0 = meridionaler Hintergrundwind, v′ = meridionale Windfluktuation
w = Vertikalwind, w0 = vertikaler Hintergrundwind, w′ = vertikale Windfluktuation
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p = Druck, p0 = Hintergrunddruck, p′ = Druckfluktuation
T = Temperatur, T0 = Hintergrundtemperatur, T ′ = zonale Windfluktuation
ρ = Dichte, ρ0 = Hintergrunddichte, ρ′ = Dichtefluktuation
Unter Anwendung der Boussinesq-Approximation9 ρ′  ρ0, ρ′/ρ0  1 wird die Stro¨mung
nun als inkompressibel behandelt, wobei Dichteunterschiede fu¨r die Auftriebskra¨fte beru¨cksichtigt
werden. Des Weiteren wird f = 0 und cs = ∞ gesetzt, um planetare sowie Schallwellen aus-






mit dem horizontalen Wellenvektor kh = k2 + l2. Die oben aufgefu¨hrten Lo¨sungen fu¨r Schwe-
rewellen umfassen ein breites Spektrum von Wellen. Fu¨r vertikal propagierende Wellen sind
(k, l,m) real, wa¨hrend die intrinsische Frequenz auf den Bereich N > ωˆ > |f | begrenzt ist. Die-
ses große Spektrum an Schwerewellen stellt gerade fu¨r numerische Vorhersagemodelle große
Herausforderungen dar. Beim Auftreten von Dispersion bei Wellenpaketen verbleibt die Wel-
lengruppe nicht konstant wa¨hrend ihrer Ausbreitung. Da die einzelnen Fourierkomponenten
einer Wellengruppe sich gegenseitig sowohl versta¨rken als auch auslo¨schen ko¨nnen, abha¨ngig
von den relativen Phasen der Komponenten, wird die Energie der Gruppe in begrenzten Ge-
bieten konzentriert, wie in Abbildung 2.10 dargestellt.
Abb. 2.10 – Wellengruppe zweier sinusoi-
daler Komponenten minimal unterschied-
licher Wellenla¨ngen (a). Bei dispergie-
renden Wellen a¨ndert sich die Form des
Musters mit der Zeit (b), wa¨hrend sie fu¨r
nicht dispergierende Wellen konstant blei-
ben wu¨rde (aus Holton, 2004).
Außerdem unterscheidet sich die Geschwindigkeit der Wellengruppe im Allgemeinen von der
mittleren Phasengeschwindigkeit der einzelnen Komponenten. Wie in Abbildung 2.11 gezeigt,
bewegen sich einzelne Anteile etwas schneller, einzelne etwas langsamer als die Wellengrup-
pe, wa¨hrend diese sich ausbreitet. Die Gruppengeschwindigkeit cg, welche ein Ausdruck fu¨r
die Geschwindigkeit ist, mit der sich die beobachtete Sto¨rung (und damit auch die Energie)
ausbreitet, kann folgendermaßen beschrieben werden:













Mithilfe der Bewegungsgleichungen von Wellen und der Anwendung der Wellenlo¨sung
(u′, v′, w′, p′/ρ0) = Re [(uˆ, vˆ, wˆ, pˆ)exp(i(kx+ ly +mz − ωt))] ko¨nnen Zusammenha¨nge zwi-
9benannt nach dem franzo¨sischen Physiker J. Boussinesq, 1841-1898
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Abb. 2.11 – Schematische Ausbreitung einer Wellengruppe, wobei dicke Linien die Grup-
pengeschwindigkeit markieren und du¨nne Linien die Phasengeschwindigkeit (aus Holton,
2004).
(a) die Gruppengeschwindigkeit ist kleiner als die Phasengeschwindigkeit.
(b) die Gruppengeschwindigkeit ist gro¨ßer als die Phasengeschwindigkeit.
schen den Fluktuationen der verschiedenen Parameter, welche die Wellen repra¨sentieren, her-
gestellt werden. Die sogenannten Polarisationsgleichungen, deren allgemeine Herleitung im
Anhang 6 zu finden ist, lauten:
uˆ = (ωˆk + ilf)
ωˆ2 − f2 pˆ (2.30)
vˆ = (ωˆl − ikf)
ωˆ2 − f2 pˆ (2.31)





Zusa¨tzlich kann ein Zusammenhang zwischen der vertikalen Geschwindigkeitsfluktuation und
der Temperaturfluktuation abgeleitet werden. Die Beziehung wird leicht mittels des kom-


















sin (kx+ ly +mz − ωˆt) (2.33)











fu¨r hoch-frequente Wellen mit ωˆ  f (2.35)
wˆ = −kh
m
uˆh fu¨r mittel-frequente Wellen mit f  ωˆ  N (2.36)
vˆ = −i f
ωˆ
uˆ fu¨r niedrig-frequente Wellen mit ωˆ ∼ f. (2.37)
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Die Bedeutung der Polarisationsgleichungen wird vor allem fu¨r das Versta¨ndnis der Zusam-
menha¨nge zwischen zonaler und meridionaler Windkomponente (siehe Hodographenanalyse,
Kap. 4.3.1) sowie vertikaler Windgeschwindigkeit und Temperatur (siehe Impulsfluss) wichtig.
Parametrisierungsmodell
Radiosondendaten ko¨nnen durch ihre Messungen in der unteren bis mittleren Atmospha¨re
einen wichtigen Beitrag fu¨r die Initialisierung von Schwerewellen-Parametrisierungsschemata
in numerischen Vorhersagemodellen liefern. Typischerweise werden solche Modelle in einer
Ho¨he von circa 20 km, also in der unteren Stratospha¨re, initialisiert. Dabei variieren die
Eingabeparameter mit dem jeweiligen angewendeten Parametrisierungsschema. Mo¨gliche In-
formationen werden dann durch Wellenamplituden, Phasengeschwindigkeiten, Ausbreitungs-
richtungen und spektrale Charakteristika in das Schema eingebunden. Fritts und VanZandt
(1993) sowie Fritts und Luo (1993) haben ein dreidimensionales Parametrisierungsmodell fu¨r
das Schwerewellenspektrum basierend auf der linearen Instabilita¨tstheorie der Schwerewel-
lensa¨ttigung von Dewan und Good (1986) vorgestellt. Das Modell genu¨gt der Schwerewellen-
Dispersionsrelation und den Polarisationsgleichungen unter der Boussinesq-Approximation.
Nicht-hydrostatische Effekte (ω ∼ N) sowie die Beru¨cksichtigung der Erdrotation (ω ∼ f)
sind aber erlaubt. Es wird außerdem angenommen, dass die totale Energie eine Abha¨ngigkeit
von der intrinsischen Frequenz ωˆ, der vertikalen Wellenzahl m und der Ausbreitungsrichtung
Φ hat. Sie wird dann in drei Teile aufgespalten:
E(µ, ωˆ, φ) = E0A(µ)B(ωˆ)Φ(φ). (2.38)
Dabei ist µ = m/m∗, m = 2pi/λz, λz ist die vertikale Wellenla¨nge und m∗ die charakteristi-
sche Wellenzahl. Das Spektrum der vertikalen Wellenzahl wird hier durch das verallgemeinerte
Desaubries Spektrum (VanZandt und Fritts, 1989) definiert:
A(µ) = A0
µs










Die Parameter s und t sind Konstanten. Das zugeho¨rige Frequenzspektrum lautet
B(ωˆ) = B0ωˆ−p mit (2.41)







fu¨r p 6= 1. (2.42)
Φ(φ) dru¨ckt die azimuthale Verteilung der Wellenausbreitung aus. Des Weiteren gilt f2 <
ωˆ2 < N2 mit dem Coriolisparameter f und der Brunt-Vaisala-Frequenz N . E0 ist die totale
Energiedichte der Schwerewellen, wa¨hrend A0 und B0 durch die Normierungsbedingungen
von A(µ) und B(ωˆ) definiert sind. Die Konstanten s, t, und p werden bestimmt, indem ein
Vergleich mit den Steigungen der beobachteten Leistungsspektren gemacht wird. Die Koeffizi-
enten werden so gewa¨hlt, dass
∫∞
0 A(µ)dµ = 1,
∫ f
N B(ω)dω = 1 und
∫ 0
2pi Φ(φ)dφ = 1 (Fritts und
VanZandt, 1993) gilt. Typische Werte der Steigungskoeffizienten sind (s, t, p) = (1, 3, 5/3).
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Die totale Energiedichte E0 setzt sich aus der potentiellen und der kinetischen Energiedichte



























Darin sind wie u¨blich u′, v′ und w′ die zonale, meridionale und vertikale Windfluktuati-
on, g die Schwerebeschleunigung, N die Brunt-Vaisala-Frequenz und die auf den Hinter-
grundtemperatur T0 normierte Temperaturfluktuation T ′. Querbalken stellen eine Mittelung
u¨ber einen gewa¨hlten Ho¨henbereich dar. Der Anteil der vertikalen Komponente w′ an der
kinetischen Energie ist bei Schwerewellen so gering, dass sie vernachla¨ssigt werden kann
(Ek,u + Ek,v = Ek,h ∼ 100Ek,w; Zhang et al., 2012).
In vergangenen Studien ist der spektrale Index p fu¨r das intrinsische Frequenzspektrum mit-
hilfe von bodenbasierten Radar- oder Lidarmessungen bestimmt worden, was zu einem Wert
von p ∼ 5/3 in der mittleren Atmospha¨re fu¨hrte. Da Radiosondenaufstiege im Durchschnitt
nur zweimal pro Tag erfolgen, kann p auch indirekt u¨ber das Verha¨ltnis der Energiedichten
bestimmt werden.









Der Impulsfluss ist ein prominentes Maß, um die Dynamik der mittleren Atmospha¨re zu ver-
stehen, weshalb es besonders wichtig ist, ihn mithilfe von Messungen zu untersuchen und
damit dessen Parametrisierung in Modellen zu validieren. Die Messtechnik von Radioson-
den erlaubt eine Bestimmung der horizontalen Impulsflu¨sse der gemessenen Wellen, indem
sie Temperaturamplituden und vertikale Wellenla¨ngen einzelner monochromatischer Schwe-
rewellen liefert.
Ein neuer Ansatz zur Berechnung von Impulsflu¨ssen beruht auf dem von Fritts und VanZandt
1993 vero¨ffentlichten Schwerewellen-Spektralmodell. Die x- und y-Komponente der vertikalen
Flu¨sse des horizontalen Impulses ergeben sich dann durch (siehe z. B. Fritts und Alexander,
2003):














eine Gewichtungsfunktion, die die Tatsache wiedergibt, dass hochfrequente Wellen effektiver
Impuls transportieren als niedrig-frequente Wellen (Fritts und Vincent, 1987). Der Parameter
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f = 2Ω sin(Φ) ist der Coriolisparameter und ωˆ die intrinsische Frequenz der Welle. Der Vek-
tor (u′, v′, w′) ist der Vektor der Windfluktuationen und ρ die Hintergrunddichte. Querstriche
u¨ber dem Geschwindigkeitsvektor markieren eine Mittelung u¨ber einen Zeitraum. Gleichung
(2.47) gilt unter der Annahme, dass der Impulsfluss wa¨hrend der Ausbreitung der Schwere-
welle eine konservative Eigenschaft ist, also erhalten bleibt. Die Ausbreitung erfolgt damit
ohne Dissipation durch die Atmospha¨re, die sich nur vertikal a¨ndert. Es wurde aber festge-
stellt, dass Nichtlinearita¨ten und Zeitabha¨ngigkeiten allgemein verhindern, dass die durch die
lineare, reibungsfreie Wellentheorie erwarteten Amplituden erreicht werden.
Da Radiosonden keine Messungen des Vertikalwinds und damit auch der vertikalen Wind-
a¨nderung w′ bereitstellen, ist es no¨tig unter Anwendung einiger Annahmen die Bestimmung
der vertikalen Impulsflu¨sse mittels der Temperaturfluktuationen zu berechnen. Zur Herleitung
einer Beziehung zwischen der vertikalen Windfluktuation und der Temperaturfluktuation wer-
den die Polarisationsgleichungen von Schwerewellen eingesetzt. Daraus ergeben sich dann die














Dies erfolgt unter der Annahme, dass der Energietransport nach oben stattfindet. Der Para-
meter T ′+90 ist die Phasenverschiebung um +90 Grad der Temperatursto¨rung T ′. Der totale
vertikale Fluss des horizontalen Impulses im Zusammenhang mit Schwerewellen ist
Fph =
√
F 2px + F 2py. (2.50)
Da die meisten Beobachtungen nicht nur monochromatische Wellen enthalten, sondern eine
Mischung aus quasi-monochromatischen Wellen, ist es von Vorteil, das Produkt aus intrin-
sischer Frequenz und der Gewichtungsfunktion ωˆ · δ− durch einen spektralen Mittelwert ω
(Vincent und Alexander, 2000; Eckermann, 1996) zu ersetzen.










fu¨r p 6= 2 (2.51)





fu¨r p = 2 (2.52)
Dieser spektrale Mittelwert reagiert sensibel auf eine A¨nderung von p. Die Wahl von p stellt
sich damit als delikat heraus. Zur genaueren Untersuchung des Parameters wurde deswegen
das mittlere Leistungsspektrum der Temperaturfluktuationen in der unteren Stratospha¨re fu¨r
die vier Zeitreihen in Prag (1997 - 2009), Mallorca (1998 - 2010), Cuneo Levaldigi (2006 - 2010)
und Wien (2002 - 2010) berechnet. Abbildung 2.12 zeigt exemplarisch das Ergebnis fu¨r die
Zeitreihe in Prag.
Der spektrale Parameter von p = 5/3, wie er fu¨r den Inertialbereich zu erwarten wa¨re (siehe
z.B. Vincent et al., 1997; Wang et al., 2005) und wie er im Rahmen dieser Arbeit gewa¨hlt
wurde, ist in Abbildung 2.12 durch eine schwarze Gerade dargestellt. Das Spektrum zeigt
deutlich, dass eine einfache Definition des Parameters p nicht mo¨glich ist, da das Spektrum
in mindestens drei unterschiedliche Steigungsbereiche geteilt werden kann. Diese Steigungen
a¨hneln sehr den Teilbereichen, die die Turbulenztheorie vorgibt (vergleiche Thrane, 1992).
Eine detaillierte Betrachtung der einzelnen Steigungen der Teilspektren erfolgte mithilfe von
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Regressionsrechnungen. Dabei wurden die Grenzen der Teilbereiche auch verschoben, um die
Schwankungen der Steigungswerte zu erfassen. In Abbildung 2.12 ist eine Beispielkombination
der Steigungen dargestellt. Die Werte betragen 0,7 (gepunktet), 1,5 (gestrichelt) und 3,1
(Strich-Punkt) fu¨r S(ωˆ) ∼ ωˆ−p mit einem Mittelwert von 1,76. Neben der Tatsache, dass
die verschiedenen Werte fu¨r p zwischen 1 und 2 variieren, besitzt p auch eine Unsicherheit
(p ± ), welche im Mittel 0,07 betra¨gt und besonders bei der Berechnung der Impulsflu¨sse
wichtig ist. Des Weiteren wurde das Konfidenzniveau (95 %) der Leistungsspektren berechnet,
welches durch die gestrichelte Linie in Abbildung 2.12 repra¨sentiert wird. Wird dieses Level


















Abb. 2.12 – Mittleres Leistungsspektrum der Temperaturfluktuationen in Prag in der un-
teren Stratospha¨re (schwarze Linie) mit drei angepassten Regressionsgeraden. Die Werte
betragen 0,7 (gepunktet), 1,5 (gestrichelt) und 3,1 (Strich-Punkt) fu¨r S(ωˆ) ∼ ωˆ−p mit ei-
nem Mittelwert von 1,76. Zum Vergleich wurde eine Gerade mit der Steigung -5/3 einge-
zeichnet (schwarze Gerade). Die gestrichelte horizontale Linie markiert das Signifikanzlevel
von 95%.
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Im Folgenden werden die drei Messtechniken und zugeho¨rigen Datensa¨tze vorgestellt, die
als Grundlage fu¨r diese Arbeit dienen. Kapitel 3.1 bescha¨ftigt sich mit der Datengewinnung
durch Radiosonden, einer Messtechnik die zeitlich und vertikal hoch aufgelo¨ste Messungen
bis in die untere Stratospha¨re liefert. Die darauf folgenden Kapitel befassen sich mit einem
Infrarotspektrometer, welches Messungen in etwa 87 km Ho¨he durchfu¨hrt (Mesopausenregion)
und mit satellitenbasierten Messungen von Ozongesamtsa¨ulen der Atmospha¨re.
3.1 Radiosonden
3.1.1 Messtechnik
Radiosonden za¨hlen zu den Messmethoden, die eine in-situ Messwertentnahme bieten. Radio-
sonden werden mithilfe eines Wetterballons, der mit einem Gas wie Helium oder Wasserstoff
befu¨llt ist, in große Ho¨hen getragen. Die tatsa¨chlich erreichte Ho¨he ist unter anderem abha¨ngig
von der Fu¨llmenge, dem Material und der Gro¨ße des Ballons sowie der vorherrschenden Tem-
peratur in der Atmospha¨re. Die typische Aufstiegsgeschwindigkeit liegt bei circa 5 m/s. Das
Gera¨t ”Radiosonde“ besteht aus einem Sendeteil (Radio-) und einem Teil mit Messfu¨hlern(-sonde). Abbildung 3.1 zeigt den Aufbau einer Vaisala Radiosonde vom Typ RS92-SGP mit
den verschiedenen Messfu¨hlern fu¨r Temperatur (3), Druck und relative Feuchte (1; auch als
PTU-Sensoren bezeichnet, PTU = pressure, temperature, humidity), der Batterie (4), einer
GPS (Global Positioning System)-Antenne (2) und der Antenne zur U¨bertragung der Da-
ten an die Bodenstation (6). Der Druckmesser befindet sich innerhalb des Geha¨uses. Der
Feuchtesensor besteht aus zwei einzelnen Messfu¨hlern. Dabei wird abwechselnd ein Fu¨hler er-
Abb. 3.1 – Aufbau einer Vaisala RS92-SGP
Radiosonde; 1: Feuchtesensor, 2: GPS-Antenne,
3: Temperatursensor, 4: Batterie, 5: Anschluss fu¨r Bo-
denstation, 6: Antenne; Quelle: Vaisala.
3.1. RADIOSONDEN 33
Tabelle 3.1 – Zusammenstellung der verwendeten Radiosondentypen und Ballonarten an
den vier untersuchten europa¨ischen Stationen
Station Radiosondentyp Ballonhersteller Ballongro¨ße






Wien (O¨sterreich) Vaisala RS90-SGP/Vaisala RS92-SGP Totex
TA800/
TA1200
Cuneo Levaldigi (Italien) Vaisala RS92-KL Totex keine Angabe
Mallorca (Spanien) Vaisala RS92-SGP Totex TA500
hitzt, um eine eventuelle Eisschicht um den Fu¨hler abzuschmelzen, wa¨hrend der andere misst.
Zusa¨tzlich geho¨rt zu einer Radiosonde ein Fallschirm, der entweder im Ballon integriert ist
oder extra zwischen Sonde und Ballon angebracht wird. Er verhindert nach dem Platzen
des Ballons, dass die Radiosonde eine zu große Geschwindigkeit erreicht und ermo¨glicht die
unbeschadete Ru¨ckkehr der Radiosonde zum Erdboden. Neben den direkt gemessenen me-
teorologischen Parametern werden Windgeschwindigkeit und Windrichtung indirekt mithilfe
der Standortbestimmung durch mindestens drei GPS-Navigationssatelliten berechnet. Fu¨r
die Messungen der verwendeten Datensa¨tzen liegen unterschiedliche Radiosondentypen sowie
unterschiedliche Ballongro¨ßen zugrunde. Das hat sowohl Einfluss auf die maximal erreichten
Ho¨hen der Radiosonden als auch auf die zeitliche Auflo¨sung und Qualita¨t der Daten. In Ta-
belle 3.1 sind die verschiedenen Typen an Radiosonden und Ballonen zusammengefasst, die
an den vier Stationen der zugrundeliegenden Daten verwendet wurden. Die Vaisala Radio-
sonde vom Typ RS92-KL hat fu¨r Temperatur, Druck und Feuchte die Messungenauigkeiten
von ∼ 0, 5 K, 0,6 - 1,5 hPa und 5 %RH (relative Feuchte). Im Fall der RS92-SGP-Sonde liegt
die Messgenauigkeit der drei Parameter bei ∼ 0, 5 K, 0,6 - 1 hPa und 5 %RH. Die horizontalen
Windgeschwindigkeiten sowie die Windrichtung werden mit einer Genauigkeit kleiner 0,2 m/s
(RS92-SGP) bzw. 0,7 m/s (RS92-KL) und 2◦ (R92-SGP, RS92-KL) bestimmt.
3.1.2 Datensa¨tze
Fu¨r einige Analysen der Arbeit waren lange Zeitreihen von Radiosondenaufstiegen an ver-
schiedenen europa¨ischen Stationen no¨tig: Prag in Tschechien (Czech Hydrometeorological
Institute, CHMI), Wien in O¨sterreich (Zentralanstalt fu¨r Meteorologie und Geodynamik,
ZAMG), Cuneo Levaldigi in Italien (Arpa Piemonte) und Palma de Mallorca in Spanien
(Age´ncia Estatal de Meteorologia, AEMET). Ein Zusammenfassung der Details zu den vier
Zeitreihen liefert Tabelle 3.2. Die vier Stationen wurden so ausgewa¨hlt, dass die Standorte der
Messungen entlang der typischen Vb-Zugbahn liegen (siehe Abb. 3.2). Zum einen wurde dazu
mit Mallorca eine Station im Mittelmeer gewa¨hlt, wo sich die Vb-Zyklone mit Feuchtigkeit
anreichern, zum anderen wurden mit Cuneo Levaldigi und Wien zwei Standorte ausgesucht,
die sich unmittelbar am Alpenbogen befinden. Prag, die vierte Station, dient als Referenz
fu¨r Messungen, die sich bereits außerhalb der typischen Zugbahn befinden, dennoch aber in
seltenen Fa¨llen durch die Ausla¨ufer der Zyklone betroffen sein ko¨nnen.
Die la¨ngste Zeitreihe stammt vom Standort Prag. Sie umfasst einen Zeitraum von 13 Jahren
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Tabelle 3.2 – Radiosondenstationen
Station Koordinaten Beginn Ende Aufstiege Uhrzeit
ta¨glich gesamt in UTC
Prag (Tschechien) 50, 01◦N, 14, 45◦O 1997 2009 4 20456 0,6,12,18
Wien (O¨sterreich) 48, 25◦N, 2, 70◦O 2002 2010 2 6241 0,12
Cuneo Levaldigi (Italien) 44, 53◦N, 7, 62◦O 2006 2010 2 2517 11,23
Mallorca (Spanien) 39, 60◦N, 16, 36◦O 1998 2010 2 6885 11,23
Abb. 3.2 – Zugbahnen der Tiefdruckgebiete u¨ber Europa nach van Bebber (1891)
(1997 - 2009). Wa¨hrend dieser Jahre sind nicht nur die Ballongro¨ßen bei den Radiosonden-
aufstiegen variiert worden, sondern auch Ballone verschiedener Hersteller und verschiedene
Typen an Radiosonden eingesetzt worden. Abbildung 3.3 zeigt die Aufstiegsho¨hen aller Ra-
diosonden an der Station Prag zwischen dem 1. Januar 1997 und dem 31. Dezember 2009.
Die schwarze Linie markiert dabei eine Ho¨he von 25 km, die fu¨r die Analysen als Grenzho¨he
definiert wird (siehe dazu auch Kap. 5.2). Das Bild spiegelt nicht nur eine jahreszeitliche
Abha¨ngigkeit der Aufstiegsho¨he, sondern auch die A¨nderungen der Messtechnik wieder. Fu¨r
den Zeitraum 1997 bis 1999 ko¨nnen keine Angaben gemacht werden. In den Jahren 2000 und
2001 sind sowohl Cosmoprene-Ballone vom Typ KKS800, als auch Totex TX800 zur Anwen-
dung gekommen. In den darauffolgenden Jahren (2002 - 2003) sind zwar die gleichen Typen
und Gro¨ßen von Ballonen verwendet worden, allerdings ist das Verha¨ltnis der verwendeten
Anzahl der beiden Marken variiert worden. Die A¨nderung der Instrumentierung (perso¨nl.
Kommunikation mit CHMI) sowie die Abnahme der Temperatur in der Stratospha¨re ko¨nnen
diese absinkende Ho¨he erkla¨ren. Im Jahr 2004 ist dann vollsta¨ndig auf Ballone der Marke
Totex umgestellt worden.
Die zweite vergleichsweise lange Zeitreihe stammt vom Standort Palma de Mallorca. Ihr Zeit-
raum umfasst ebenfalls 13 Jahre (1998 - 2010) in denen nur einmal die Ballongro¨ße gea¨ndert
worden ist. Zwischen 2003 und Mitte 2005 befindet sich eine Lu¨cke in den Daten, die aufgrund















Abb. 3.3 – Aufstiegsho¨hen aller Radiosonden am Standort Prag zwischen dem 1. Januar
1997 und dem 31. Dezember 2009; die schwarze Linie markiert die Ho¨he von 25 km.
2011 einen Zeitraum, in dem die Datenu¨bertragung aus technischen Gru¨nden oft bereits in
niedrigen Ho¨hen (< 15 km) ausgesetzt hat. Resultierend daraus weisen die Analysen deutliche
Datenlu¨cken in diesem Zeitraum auf.
Die beiden anderen Datensa¨tze aus dem italienischen Cuneo Levaldigi (eine Flughafen-Station)
und dem o¨sterreichischen Wien, sind ku¨rzer. Sie belaufen sich auf neun (Wien) und fu¨nf Jah-
re (Cuneo Levaldigi), wa¨hrend denen es keine bemerkenswerten Probleme gegeben hat oder
A¨nderungen vorgenommen worden sind.
3.1.3 Messkampagne CESAR
Vom 14. September 2011 bis 10. Januar 2012 wurde auf Mallorca eine Messkampagne vorge-
nommen, mit dem Zweck der Vermessung starker Sturmsysteme und Fronten. Die Kampagne
wurde im Rahmen des Projektes CESAR durchgefu¨hrt. Wa¨hrend der Kampagne wurden am
alten Flughafen von Palma de Mallorca in ausgewa¨hlten Zeitperioden mithilfe eines Auto-
launchers1 bis zu acht Radiosonden pro Tag gestartet. Die Routinestarts der Station Mallorca
erfolgen ta¨glich um 11 und 23 UTC. Die sechs Zusatzsonden verteilen sich jeweils auf die 12
Stunden dazwischen: um 2, 5, 8, 14, 17, und 20 UTC. Neben den Radiosonden kam ein zweites
Messverfahren zur Anwendung: das Infrarotspektrometer GRIPS (siehe dazu auch Kap. 3.2).
Die Kampagne teilt sich in sieben Messperioden verschiedener La¨nge. Die ku¨rzeste Periode
dauerte weniger als zwei Tage, die la¨ngste u¨ber vier Tage. Die Tabelle 1 im Anhang 6 zeigt ei-
ne detaillierte Aufstellung der einzelnen Sondierungen in den sieben Messperioden. Insgesamt
1Ein Autolauncher ist ein voll automatisiertes System zum Start von Radiosonden. Das System bietet Platz
fu¨r 24 Sonden, die u¨ber ein rotierendes System an die direkte Gaszufuhr angeschlossen werden, so dass der
Ballon zu einer festgelegten Zeit befu¨llt wird.
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wurden 143 Sonden von der mallorquinischen Station aus im Rahmen der Kampagne gest-
artet. Nachfolgend werden die sieben Perioden nur noch als P1 - P7 bezeichnet. Wa¨hrend P4
wurden statt der geplanten 13 Aufstiege aufgrund technischer Probleme nur 12 durchgefu¨hrt.
In allen anderen Perioden waren sa¨mtliche Aufstiege erfolgreich. Die Sondierungen wurden mit
Vaisala RS92-SGP Radiosonden sowie TOTEX TA500 Ballonen ausgefu¨hrt. Die vertikale Auf-
stiegsgeschwindigkeit der Sonden wurde dabei durch die Befu¨llung der Ballone auf circa 5 m/s
festgelegt. Typischerweise erreichen Radiosonden unter diesen Rand- und meteorologischen
Bedingungen Ho¨hen zwischen 27 und 32 km. Die Daten werden in einer zeitlichen Auflo¨sung
von zwei Sekunden gemessen und abgespeichert. Das entspricht einer Ho¨henauflo¨sung von cir-
ca 10 m. Die Daten der Messkampagne sind im Weltdatenzentrum (engl. ”World Data Centerfor Remote Sensing of the Atmosphere“, WDC-RSAT) des Deutschen Zentrum fu¨r Luft- und
Raumfahrt (DLR) archiviert (WDC-RSAT, http : //wdc.dlr.de/ndmc).
Besondere Wettersituationen wa¨hrend der Kampagne
Medicane: P3-P4
Zwischen dem 2. und 4. November 2011 hat eine Kaltfront Mallorca von Nordwesten aus
u¨berquert, wobei sie in Zusammenhang mit der Entwicklung eines Nebentiefs u¨ber dem spani-
schen Festland auftrat. Wa¨hrend sich dieser Zyklon intensivierte, bewegte er sich in Richtung
Mallorca, wobei das Zentrum des Tiefs mehr oder weniger einige Tage (4. - 6.11.2011) stati-
ona¨r u¨ber Mallorca verweilte. Eine weitere Frontenaktivita¨t in diesem Zeitraum ereignete sich
am 5. November 2011. Anschließend bewegte sich das Zentrum des Zyklons weiter ostwa¨rts
und wurde zwischen dem 7. und 9. November 2011 als sogenannter Medicane klassifiziert,
als mediterraner Hurrikan-a¨hnlicher Sturm. Es wurden in Zusammenhang damit Spitzenge-
schwindigkeiten von bis zu 46 m/s (Miglietta et al., 2013) gemessen. Ab dem Zeitpunkt, ab
dem der Zyklon Windgeschwindigkeiten eines tropischen Sturmes erreichte2, befand er sich
bereits u¨ber dem Mittelmeer nahe der Ku¨ste von Italien. Aus diesem Grund liegen auch keine
eigenen Messungen der Spitzengeschwindigkeiten vor. Abbildung 3.4 zeigt die Wettersitua-
tion vom 8. November 2011 um 0 UTC anhand der a¨quipotentiellen Temperatur in 850 hPa
(bunte Contourfla¨chen) sowie dem Bodendruck auf Meeresniveau (weiße Linien stellen Isoba-
ren dar), abgeleitet aus ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts)-
Daten. Deutlich erkennbar ist die Wirbelstruktur des Tiefdruckgebietes, dessen Zentrum zu
diesem Zeitpunkt bereits u¨ber dem Mittelmeer o¨stlich von Mallorca liegt.
Frontendurchzu¨ge: P7
Periode P7 ist vom Durchzug zweier Kaltfronten charakterisiert. Am Abend des 15. Dezember
2011 erreichte eine schwache Kaltfront die Baleareninsel. Die zweite Front war Teil des eu-
ropa¨ischen Wintersturms Joachim, welcher große Scha¨den in Europa verursachte. Sie passierte
Mallorca in der Nacht vom 16. auf den 17. Dezember 2011 und brachte zwei Konvektionslinien
mit sich. Die Erste erreichte Mallorca fast gleichzeitig mit der Bodenfront, die zweite eini-
ge Stunden spa¨ter. Abbildung 3.5 zeigt die Kaltfront u¨ber Su¨deuropa/Mittelmeer am 17.12.
0 UTC, dargestellt anhand der a¨quipotentiellen Temperatur (bunt) und dem Bodendruck auf
Meeresniveau (weiß, Isobaren), abgeleitet aus ECMWF-Daten.
2Die Klassifizierung tropischer Stu¨rme kann beispielsweise anhand der Saffir-Simpson-Skala
(http://www.nhc.noaa.gov/aboutsshws.php) durchgefu¨hrt werden. Nach dieser Einteilung erreichte der
Medicane Spitzengeschwindigkeiten, die ihn nach der Skala als Kategorie 2 einstufen wu¨rden.
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Abb. 3.4 – Medicane am 8.11.2011 0 UTC dargestellt anhand von a¨quipotentieller Tempe-
ratur (bunt) und Bodendruck (weiß, Isobaren) abgeleitet aus ECMWF-Daten.
Abb. 3.5 – Kaltfront u¨ber Su¨deuropa/Mittelmeer am 17.12.2011 0 UTC dargestellt anhand
von a¨quipotentieller Temperatur (bunt) und Bodendruck (weiß, Isobaren) abgeleitet aus
ECMWF-Daten.
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3.2 Infrarotspektrometer
Neben den Radiosondenmessungen werden Daten des bodengebundenen Infrarotspektrome-
ters GRIPS-12 verwendet, welches fu¨r den Zeitraum der CESAR-Kampagne auf dem Dach
des AEMET-Geba¨udes in Palma de Mallorca installiert wurde. Das Instrument ist Teil des
”Network for the Detection of Mesopause Change“ (NDMC), einem globalen Programm,das es sich zur Aufgabe gemacht hat, die internationale Kooperationen von wissenschaft-
licher Forschungsgruppen, die die Mesopausenregion (80 - 100 km) untersuchen, zu fo¨rdern
(http : //wdc.dlr.de/ndmc).
Messprinzip
Fu¨r die Ableitung der OH∗-Rotationstemperatur werden die drei Emissionen der Vibrati-
onsu¨berga¨nge der sogenannten OH∗(3-1)-Bande wa¨hrend der Nacht erfasst. Anschließend wird
durch ein geeignetes Verha¨ltnis aus den drei Strahlungsintensita¨ten der P1(2)-, P1(3)- und
P1(4)-U¨berga¨nge die gaskinetische Temperatur in der Mesopausenregion (∼ 87 km Ho¨he) ab-
gleitet (Meinel, 1950b). Abbildung 3.6 zeigt ein Beispiel fu¨r ein na¨chtliches Airglow-Spektrum
(rote Linie) gemessen von GRIPS-6 in der Nacht vom 27. auf den 28. Dezember 2009 in Ober-
pfaffenhofen. Vertikale blaue Linien markieren die Vibrationsu¨berga¨nge. Die schwarze durch-
gezogene Linie ist die angepasste Plancksche Kurve, durch die sich die Temperatur berechnet.
Verschiebt sich beispielsweise eines der lokalen Maxima (kleiner blauer Pfeil), so wird eine
andere Kurve angepasst und die abgeleitete Temperatur a¨ndert sich ebenfalls. GRIPS-12 ver-
misst im nahen Infrarotbereich bei Wellenla¨ngen zwischen 1, 5µm und 1, 55µm. Dabei sind
lediglich Messungen zwischen Sonnenunter- und Sonnenaufgang mo¨glich. Des Weiteren kann
die Qualita¨t der Messungen deutlich durch den Wolkenbedeckungsgrad des Himmels sowie
die Wolkendicke beeinflusst werden. Zieht Bewo¨lkung durch das Gesichtsfeld, so werden die
Messungen stark beeintra¨chtigt. Es ko¨nnen sehr große Schwankungen zwischen aufeinander-
folgenden Messwerten entstehen, was sich auch auf die Gro¨ße der Fehlerbalken auswirkt. Es
ist aber auch mo¨glich, dass gar kein Messwert angegeben werden kann. Das Gesichtsfeld der
Instrumente wird durch den O¨ffnungswinkel der Apparatur und den Blickwinkel in die Atmo-
spha¨re bestimmt. Die zeitliche Auflo¨sung der Messung eines Spektrums bei GRIPS-12 liegt
bei 15 Sekunden.
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Abb. 3.6 – Schematische Darstellung zur Ableitung der Mesopausentemperatur. Ein
A¨nderung der lokalen Maxima fu¨hrt dabei zu einer A¨nderung der Temperatur (nach
Schmidt et al., 2013).
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4.1 Enttrendung
Enttrendung ist das statistische oder mathematische Vorgehen, um einen Trend von der Da-
tenreihe zu trennen. Das Enttrenden dient dabei oft dem Zweck die u¨berlagerten Schwankun-
gen zu entfernen.
Signaturen von Schwerewellen ko¨nnen in der Atmospha¨re in den verschiedensten meteoro-
logischen Parametern beobachtet werden. Die gesuchten Signaturen sind dabei einerseits
durch ein atmospha¨risches Rauschen u¨berlagert, andererseits werden die Wellen selbst als
eine U¨berlagerung eines Hintergrundfeldes verstanden. Vertikale Temperatur- und Windpro-
file, wie sie aus Radiosondenmessungen (siehe Kapitel 3.1) abgeleitet werden, enthalten neben
Schwerewellensignaturen noch anders induzierte Fluktuationen. Die Ableitung von Schwere-
wellenparametern erfordert, dass die verschiedenen Fluktuationen auf geeignete Weise von-
einander getrennt werden. Dazu wurde ein lineares Superpositionsprinzip der Schwerewel-
lensignaturen in Temperatur, zonalem und meridionalem Wind (T ′, u′, v′) auf eine Hinter-
grundstruktur (T0, u0, v0) angewendet (siehe z.B. auch Pfenninger et al., 1999; Zhang et al.,
2012):
T = T0 + T ′. (4.1)
Die Trennung der verschiedenen Anteile erfolgt durch die Anpassung und Subtraktion ku-
bischer Splines (Bittner et al., 1994) mit einer vertikalen Auflo¨sung von 100 m. Dabei ist
die Anzahl der Stu¨tzstellen, auf denen die kubischen Splines beruhen, entscheidend fu¨r die
Abbruch-Wellenla¨nge. Sie wurde im Rahmen dieser Arbeit auf 7 km festgelegt. Abbildung 4.1
zeigt ein vertikales Temperaturprofil der unteren 30 km der Atmospha¨re, welches durch eine
Radiosonde aufgezeichnet wurde (schwarze durchgezogenen Linie). Die gestrichelte hinterlegte
Kurve markiert das zugeho¨rige abgeleitete Hintergrundtemperaturprofil. Die durch Subtrak-
tion erhaltenen Residuen, welche die Schwerewellensignaturen repra¨sentieren, sind anhand
der Strichpunktlinie dargestellt.
Da die Enttrendung die Basis fu¨r die weiterfu¨hrenden Analysen dieser Arbeit bildet, war
eine kritische Bewertung dieses Verfahrens notwendig. Dazu wurde mithilfe der Monte-Carlo-
Methode eine Fehlerabscha¨tzung des Enttrendungsverfahrens durchgefu¨hrt. Im ersten Schritt
des Verfahrens zur Fehlerbestimmung wurden zu 1208 simulierten Hintergrundprofilen je-
weils drei per Zufallsgenerator bestimmte Wellen addiert. Die Wellen wurden dabei in einem
vorgeschalteten Verfahren generiert: hierzu wurde ein Datensatz an Sinusschwingungen ge-
neriert. Dabei wurden 13 verschiedene Wellenla¨ngen, acht unterschiedliche Phasen und fu¨nf
mo¨gliche Amplitudenstartwerten sowie fu¨nf Amplitudenanwachsraten kombiniert (entspricht
2600 unterschiedlichen Wellen). Die vertikale Auflo¨sung der erhaltenen Temperaturprofile be-
trug dabei 100 m. Der Ho¨henbereich wurde einheitlich auf 0 – 27 km festgelegt.
Im zweiten Schritt des Tests wurde das oben beschriebene Enttrendungsverfahren angewen-
det. Die abschließende Fehlerberechnung erlaubte eine Bewertung der Analyse. Hierzu wurde
zum einen der Fehler in Abha¨ngigkeit der Ho¨he fu¨r jedes simulierte Profil gebildet, zum an-
deren wurde der mittlere Fehler fu¨r alle Profile berechnet. Der mittlere Fehler ergab sich zu
0,17 K und damit deutlich unterhalb der Messungenauigkeit der Radiosonden (0,5 K). Fehler,
die durch die Enttrendung verursacht werden, sind also im Mittel nicht von Fehlern, basierend
auf der Messtechnik, zu unterscheiden.
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Abb. 4.1 – Links: Vertikales Temperaturprofil der unteren 30 km der Atmospha¨re (durch-
gezogene Linie) mit zugeho¨rigem Hintergrundtemperaturprofil (gestrichelte Linie) und den
sich ergebenden Residuen (Strichpunktlinie). Die Radiosondenmessung erfolgte am 18. De-
zember 2011 um 14 UTC auf Mallorca. Rechts: zugeho¨riges Leistungsspektrum einer Fast
Fourier Transformation (FFT), das deutlich zeigt, dass mehr als eine Wellenla¨nge im Signal
vorhanden ist.
Wie Abbildung 4.2 zeigt, wurde der durchschnittliche Fehler mit der Ho¨he als nicht konstant
bestimmt. Die Gru¨nde dafu¨r sind neben Einschwingeffekten am unteren Rand der Profile vor
allem ausgepra¨gte A¨nderungen im Temperaturverlauf, wie sie ha¨ufig um die Tropopause und
gelegentlich im Bereich der unteren Tropospha¨re auftreten (sog. Inversionswetterlagen). Die
Spline-Anpassung gestaltet sich an der Tropopause als schwierig. Dies kann sich auch auf die
angrenzenden Ho¨henbereiche auswirken. Um den relativ starken Knick der Tropopause abzu-
bilden, muss sich der Spline aufgrund seiner mathematischen Nebenbedingungen schon vor der
Tropopause von den Messwerten entfernen. Wa¨hrend die Tropopause eher unterscha¨tzt wird,
u¨berscha¨tzt der Spline den Hintergrund zwischen 3 km und 7 km um maximal 1 K im Durch-
schnitt. Der Bereich der unteren Stratospha¨re (17 - 25 km) weist grundsa¨tzlich eine leichte
U¨berscha¨tzung der Temperaturen auf, die kleiner als 0,5 K sind und somit grundsa¨tzlich vom
Fehler der Radiosondenmessung selbst nicht mehr zu unterscheiden sind. Die Enttrendung ist
fu¨r die nachfolgenden Analysen somit hinreichend robust.
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Abb. 4.2 – Mittlerer Fehler aller Testprofile in Abha¨ngigkeit von der Ho¨he; links fu¨r die
Temperatur in Kelvin, rechts fu¨r die Windgeschwindigkeit in m/s. Die schraffierten Berei-
che markieren die Messungenauigkeit einer Radiosonde (± 0,5 K bzw. 0,7 m/s). Die u¨ber
alle Ho¨hen gemittelten Fehler der Enttrendung liegen bei beiden Parametern in diesen Un-




In diesem Abschnitt werden die hier eingesetzten Spektralanalysemethoden vorgestellt: die
Fouriertransformation (FT), die harmonische Analyse (HA) und die Waveletanalyse.
4.2.1 Fouriertransformation
Eine reelle Funktion f(x) soll mittels der Basisfunktionen cos(nx) und sin(nx), n = 0, 1, ...
im quadratischen Mittel approximiert werden. Mit anderen Worten, die Ersatzfunktion gn(x)
soll die Bedingung
|| gn(x)− f(x) ||22:=
∫ pi
−pi
(gn(x)− f(x))2dx = min (4.2)






(ak cos(kx) + bk sin(kx)) (4.3)
definiert ist. gn(x) bezeichnet das Fourier-Polynom, wa¨hrend die Koeffizienten ak, bk die ge-
suchten Werte repra¨sentieren.
Da die Berechnung der N Fourier-Koeffizienten ak, k = 0, N/2 und bk, k = 0, N/2 − 1 sehr
aufwendig ist (O(N2) Operationen), wurde ein weiterer Algorithmus entwickelt, der lediglich
O(N log2(N)) Operationen erfordert und als Fast Fourier Transformation (FFT) bezeichnet
wird. Fu¨r den Fall einer großen Anzahl von Stu¨tzstellen bietet sich dieses Verfahren an.
Bei der Analyse physikalischer Daten ko¨nnen mit der (F)FT die im Signal enthaltenen Fre-
quenzen und deren Leistung (das sog. ”Powerspektrum“, wie es in Abbildung 2.12 bereitsgezeigt wurde) bestimmt werden. Daru¨ber hinaus erlaubt die FFT eine a¨ußerst schnelle
Durchfu¨hrung wichtiger Operationen, z.B. der Faltung zweier Funktionen (die u.a. zum Tra-
gen kommt, wenn ein Originalsignal x durch einen Detektor ”verfa¨lscht“ wird) sowie dieKorrelation zweier Funktionen.
Die Fouriertransformation ist definiert durch:









Fˆ (k′)eik′xdk′ (Ru¨ckwa¨rtstransformation). (4.5)
Eine Hintereinanderausfu¨hrung der beiden Transformationen fu¨hrt wieder zur Identita¨t, also
zum urspru¨nglichen Signal.
4.2.2 Harmonische Analyse
Bei der harmonischen Analyse wird eine Zeitreihe oder ein Ho¨henprofil mithilfe einer Line-
arkombination von Sinus- und Cosinus-Schwingungen und unter Anwendung der Methode
kleinster Quadrate angepasst.
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Es sei eine Signalreihe yt mit den Werten y1, ..., yN , die sich u¨ber einen Bereich T erstrecken.
Die Werte mu¨ssen nicht a¨quidistant sein, sind aber in dieser Arbeit so vorliegend. Daraus
bestimmt sich eine maximale Periodendauer von τmax = 2T und eine Nyquist-Frequenz von
2d (= τmin), wobei d den Abstand zwischen zwei Messwerten markiert. Anzupassende Peri-
odendauern liegen folglich im Intervall [τmin, τmax].
Im hier verwendeten Newton-Raphson-Verfahren (z.B. Stoer, 2005) wird stets zuerst die An-
zahl der Stu¨tzstellen M fu¨r das Intervall festgelegt. Sie werden a¨quidistant gewa¨hlt, so dass
sich die anzupassenden Periodendauern Tj , j = 1, ...,M + 2 daraus ergeben. Diese Perioden-
dauern Tj sind Teil der Menge Λ = [τmin, τmin + τmax−τminM+1 , τmin + 2
τmax−τmin
M+1 , ..., τmax]. Ihre












bestimmt. Die Gu¨te der einzelnen Anpassungen mit der Periodendauer Tj , j = 1, ...,M + 2
errechnet sich gema¨ß












(l − 1) d− ϕ∗i
))2
. (4.8)
Dabei ist σ2j die Summe der quadrierten Abweichungen zwischen den Messwerten und der
angepassten Schwingung. Die Variable σ2 ist die gescha¨tzte Varianz der Signalreihe. Die ma-
ximale Gu¨te betra¨gt damit 1, die minimale 0.
Die Schwingung mit der besten U¨bereinstimmung mit der Signalreihe wird schließlich aus-
gewa¨hlt. In einem weiteren Schritt wird dann eine feinere Unterteilung der Periodendauern
vorgenommen, indem ein Intervall von Periodendauern um die im ersten Schritt ausgewa¨hlte
Periodendauer gelegt wird. Dann wird erneut mithilfe der Methode kleinster Quadrate das
gesamte Anpassungsverfahren fu¨r das neue kleinere Intervall wiederholt. Sind die optimalen
Parameter (hier A∗1, T ∗1 und ϕ∗1) bestimmt, so werden die Residuen berechnet:
res(l) = yl −A∗1 cos
(2pi
T ∗1
(l − 1) d− ϕ∗1
)
. (4.9)
Dieser Schritt wird so lange erneut ausgefu¨hrt, bis die Verbesserung der Gu¨te der Anpassung
zwischen zwei Schritten einen vorgegebenen Grenzwert δ unterschreitet. Außerdem wird der
gesamte Prozess so lange wiederholt bis die vorgegebene Anzahl an Schwingungen optimal
angepasst wurde. Dieses Verfahren nennt sich Einzelschrittverfahren.
Beim sogenannten Gesamtschrittverfahren wird im Gegensatz dazu im j-ten Schritt nicht
nur die j-te Schwingung optimal angepasst, sondern auch eine Korrektur der bereits be-
stimmten Schwingungen vorgenommen. Wie von Bittner et al. (1994) beschrieben wurde,
ergibt sich daraus eine insgesamt bessere Anpassung und eine geringere Varianz. Aus die-




Wavelets (kleine Wellen) sind urspru¨nglich aus der Signal- und Bildverarbeitung einerseits und
aus der klassischen harmonischen Analyse (als Weiterentwicklung der Fouriertransformation)
entstanden. Mittlerweile reicht das Anwendungsspektrum bis zur adaptiven numerischen Si-
mulationen von Problemen, die z.B. durch partielle Differentialgleichungen, Integralgleichun-
gen oder Optimierungsaufgaben modelliert werden. Eine Zusammenfassung geophysikalischer
Anwendungen haben z. B. (Foufoula-Georgiou und Kumar, 1995) gegeben, wa¨hrend (Daube-
chies, 1992) eine theoretische Betrachtung der Waveletanalyse beschrieben hat.
Die Waveletanalyse bietet gegenu¨ber der HA den Vorteil, dass sie ein bildgebendes Verfahren
ist. Sie kann dazu verwendet werden, Zeitreihen zu analysieren, die nicht-stationa¨re Energie-
dichten in verschiedenen Frequenzen enthalten (vgl. Daubechies, 1990). Bei dieser Analyseme-
thode wird auf eine variable Fensterfunktion zuru¨ckgegriffen, das sogenannte Mutter-Wavelet
(engl. Mother-Wavelet). Das Wavelet ist wesentlich ku¨rzer als die Zeitreihe und wird anhand
von Dilatation und Translation an das jeweilig untersuchte Teilstu¨ck der Zeitreihe angepasst.
Die Wavelet-Transformierte ist definiert als (nach Daubechies, 1992)










wobei x(t) die Zeitreihe und Ψ(t) das Mutter-Wavelet mit dem Skalenparameter (Stau-
chung/Streckung entlang der Zeitachse = Dilatation) a und dem Verschiebeparameter b (ent-
lang der Zeitachse = Translation) ist. T (a, b) bezeichnet den Phasenraum.
Es gibt verschiedene Arten von Mother-Wavelets, die sich dadurch auszeichnen, die sowohl
in positiver als auch in negativer Richtung gegen Null gehen. Die gro¨ßte Variation bieten die
Daubechies-Wavelets, die in verschiedenen Ordnungen vorliegen und damit die Anpassung
an die Signatur erleichtern. Das sogenannte Morlet-Wavelet (siehe Abb. 4.3) wurde aufgrund
seiner Symmetrie und Glattheit fu¨r die zugrundeliegenden Daten verwendet. Es ist definiert
als:
Ψ(t) = Π−1/4eiω0te−t2/2 (4.11)
mit der Frequenz ω0.
Abb. 4.3 – Morlet-Wavelet (aus Terrence und
Compo, 1998), wobei die durchgezogene Linie
den Realteil und die gestrichelte Linie den Ima-
gina¨rteil des Wavelets in der Zeitdoma¨ne mar-
kiert.
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4.3 Ausbreitungsrichtungen von Schwerewellen
4.3.1 Hodographenanalye
Zur Ableitung der Ausbreitungsrichtung von Schwerewellen und damit auch der transportier-
ten Energie wurde die vertikale A¨nderung des horizontalen Windvektors (Hodograph) in einer
ausgewa¨hlten Ho¨henregion untersucht (hier 17 - 25 km). Fu¨r eine hydrostatische monochroma-
tische Schwerewelle ko¨nnen die horizontalen Windfluktuationen parallel zum Wellenzahlvek-
tor k (U ′) und senkrecht zum Wellenzahlvektor (V ′) mithilfe der Polarisationsgleichungen fu¨r
Schwerewellen ausgedru¨ckt werden:
U ′ = Re
[
ωˆkA√
ωˆ2 − f2 expi(mz + Φ0)
]
(4.12)
V ′ = Re
[
−ifkA√
ωˆ2 − f2 expi(mz + Φ0)
]
(4.13)
Das Verfahren, auch als Hodographenanalyse bekannt (vgl. Hirota und Niki, 1985; Wang
et al., 2006), dient hier aber in erster Linie der Abscha¨tzung der mittleren horizontalen
Abb. 4.4 – Prinzip der Hodo-
graphenanalyse; x entspricht der
zonalen Geschwindigkeitskompo-
nente, y der meridionalen. Der
Pfeil zeigt den Drehsinn der El-
lipse an, welcher mit der verti-
kalen Ausbreitungsrichtung der
Welle in Zusammenhang steht.
Die gestrichelten Linien markie-
ren die Haupt- und Nebenachse
der Ellipse.
Ausbreitungsrichtung sowie der vertikalen Ausbreitungs-
richtung der Schwerewellen im gewa¨hlten Ho¨henbereich.
Dazu werden die zonalen und meridionalen Windfluk-
tuationen, welche sich durch das Enttrenden der Wind-
geschwindigkeiten ergeben haben, gegeneinander aufge-
tragen. Der Schwerewellentheorie folgend ist eine Wel-
le im zonalen und meridionalen Anteil des Windes mit
einer Phasenverschiebung um 90◦ zu sehen. Weisen die
beiden Anteile unterschiedliche Amplitude auf, so ergibt
sich beim Auftragen des Hodographen eine Ellipse. Die
Hauptachsen dieser Ellipse ko¨nnen u. a. zur Bestimmung
der intrinsischen Frequenz der Welle verwendet werden.
Das Verha¨ltnis aus der La¨nge der Hauptachse zur La¨nge
der Nebenachse ist gleichzusetzen mit dem Verha¨ltnis aus
intrinsischer Frequenz ωˆ zum Coriolisparameter f (sie-
he Abb. 4.4). Die Ausrichtung der Hauptachse in Be-
zug zur positiven x-Achse (entspricht dem positiven An-
teil der zonalen Fluktuationen) wird als Ausbreitungs-
richtung der Wellen interpretiert. Der Winkel der Ellipse
kann aber nur mit einer 180◦-Ungenauigkeit angegeben
werden. Diese Unsicherheit wird mithilfe einer Beziehung
zwischen der Windgeschwindigkeit parallel zur Haupt-
achse und der Temperaturfluktuationen bestimmt (siehe
auch Hamilton, 1991; Vincent et al., 1997). Die Theorie
besagt, dass die Wellen in der Windgeschwindigkeit und
in der Temperatur mit einem Phasenversatz von 90◦ zu sehen sind. Das Vorzeichen, das sich
aufgrund des Phasenversatzes bei einer Korrelationsuntersuchung der beiden Fluktuationen
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ergibt, entscheidet dann daru¨ber, ob der Winkel der Ellipse zwischen 0◦ und 180◦ oder zwi-
schen 180◦ und 360◦ liegt. Ein negatives Vorzeichen bedeutet, dass 180◦ zum urspru¨ngliche
Winkel addiert werden mu¨ssen. Wie bereits das Leistungsspektrum in Abbildung 2.12 gezeigt
hat, u¨berlagern sich in einem Ho¨henbereich im Allgemeinen mehrere Wellen. Dadurch ergeben
sich im Hodograph keine Ellipsen (siehe Abb. 4.5 d). Mithilfe der Methode kleinster Quadrate
wird dann eine Ellipse an die Windfluktuationen angepasst. Offensichtlich ko¨nnen allerdings
mehr Ellipsen im Hodograph gefunden werden. In Teilabbildung e) wurden zwei Ellipsen
per Hand eingezeichnet. Sie stellen zwei mo¨gliche Wellen in Teilbereichen des dargestellten
Ho¨henbereiches dar, eine im unteren Teil (∼ 19 - 21 km, gepunktete Ellipse) und eine im obe-
ren Teil (∼ 22 - 25 km, gestrichelte Ellipse) des Atmospha¨renabschnittes. Sie weisen außerdem
unterschiedliche Orientierungen auf. Solch eine detaillierte Analyse haben Wu¨st und Bitt-
ner (2006) erfolgreich durchfu¨hren ko¨nnen, um nicht-lineare Welle-Welle-Wechselwirkungen
(Triaden) zu untersuchen. Sind mehrere Welle vorhanden, kann die Hodographenanalyse,
bei der Anpassung einer einzigen Ellipse auf das gesamte Profil, lediglich eine statistische
Abscha¨tzung u¨ber die dominante horizontale Ausbreitungsrichtung des Wellenfeldes geben.
Die Ableitung horizontaler Ausbreitungsrichtungen einzelner monochromatischer Wellen, wie
es Wu¨st und Bittner (2006) umgesetzt haben, ist eine sehr zeitaufwendige und schwierige
Methode, die nur auf kleine Datenmengen angewendet werden kann und im Rahmen die-
ser Arbeit nicht durchfu¨hrbar war. Eine Fallstudie beruhend auf Abbildung 4.5 zeigte, dass
sich eine dominante Richtung von 143◦ (der Winkel wird gegen den Uhrzeigersinn von Osten
aus angegeben) ableiten la¨sst, wa¨hrend der Mittelwert der beiden Richtungen der einzelnen
monochromatischen Wellen 155◦ ergibt. Außerdem spiegelt der Drehsinn der Ellipse mit der
Ho¨he die Drehung des Windes mit der Ho¨he wieder und steht somit direkt fu¨r die vertikale
Bewegungsrichtung der Wellen und damit fu¨r die Richtung des Energietransportes. Auf der
Nordhalbkugel steht eine Drehung der Ellipse im Uhrzeigersinn fu¨r eine Aufwa¨rtsbewegung
(siehe Abb. 4.4).
4.3.2 Stokes-Parameter-Analyse
Neben der eben beschriebene Methode zur Abscha¨tzung der horizontalen Ausbreitungsrich-
tung von Schwerewellen in der Atmospha¨re gibt es ein zweites Verfahren, die sogenannte
Stokes-Parameter-Analyse. Diese Technik wird allgemein verwendet, um den Polarisations-
grad1 elektromagnetischer (EM) Wellen zu bestimmen. 1892 hat Stokes einen Satz von Para-
metern eingefu¨hrt, um die Polarisation von EM-Wellen zu beschreiben (fu¨r Details siehe z.B.
Kyle, 1993). Analog dazu sind die sogenannten Stokes-Parameter durch Vincent und Fritts
(1987) auf Schwerewellen u¨bertragen worden.
Die horizontale Ausbreitung einer Welle hat eine x- und y-Komponente. Diese Kompo-
nenten weisen einen Phasenversatz zueinander auf. Der Polarisationszustand der Welle kann
dann anhand der sogenannten Poincare´-Kugel dargestellt werden (siehe Abb. 4.6 links). Jeder
Punkt P auf der Außenhu¨lle der Kugel steht dabei fu¨r eine Welle, die vollsta¨ndig polarisiert
1Die Polarisation einer Transversalwelle beschreibt die Richtung ihrer Schwingung. Dabei ist eine linear
polarisierte Welle in ihrer Richtung konstant, lediglich ihr Betrag und ihr Vorzeichen a¨ndern sich periodisch.
Zirkular polarisiert bedeutet dagegen, dass der Betrag der Auslenkung konstant bleibt, sich aber die Richtung
innerhalb der senkrecht zum Wellenvektor stehenden Ebene a¨ndert. Elliptisch polarisiert schließlich ist eine
Mischform, die Auslenkung beschreibt eine Ellipse.
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Abb. 4.5 – Normierte Temperatur- (a), die zonale (b) und meridionale (c) Windfluktua-
tionen sowie der zugeho¨rigen Hodograph (d,e) der Radiosondenmessung vom 17.12.2011
02 UTC der CESAR-Kampagne (RS-P7-21); beim Hodograph sind meridionale gegen zona-
le Windgeschwindigkeitsfluktuationen aufgetragen (durchgezogen); in d) ist die angepasste
Ellipse (gestrichelt) u¨berlagert, in e) sind zwei mo¨gliche Ellipsen zweier Teilbereiche des
Ho¨henabschnittes per Hand eingezeichnet; Gepunktete Ellipse fu¨r 19 - 21 km und gestrichel-
te Ellipse fu¨r den Bereich 22 - 25 km. Der Stern markiert den Wert an der Untergrenze des
Bereichs, das Dreieck stellt die Obergrenze dar.
ist und u¨ber die Stokes-Parameter (S0 - S3) beschrieben werden kann. Die Ausrichtung der
Halbachse der Polarisationsellipse, welche sich durch Abbildung der Welle auf ein zweidimen-
sionales Bild ergibt (siehe 4.6 rechts), dient dann a¨hnlich wie bei der Hodographenanalyse
als Ausbreitungsrichtung. Auch bei dieser Analysemethode kann der Winkel nur mit einer
180◦-Ungenauigkeit angegeben werden, welche wie in Kapitel 4.3.1 beschrieben gelo¨st werden
kann. Die Methode wurde in verschiedenen Studien angewendet, um Schwerewellen in der
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Abb. 4.6 – Links: Gezeigt ist die Poincare´-Kugel, bei der jeder Punkt P auf der
Kugelober-fla¨che einen Polarisationszustand einer Welle angibt; S0-S3 sind die vier Stokes-
Parameter, die den Punkt P vollsta¨ndig beschreiben.
Quelle: http://sundoc.bibliothek.uni-halle.de/diss-online/02/02H319/t4.pdf (Download am
06.02.2013).
Rechts: Gezeigt ist die x- und y-Komponente einer Welle und die Polarisationsellipse die
sich durch Abbildung vom Vektor A ergibt; der Vektor A ist der Auslenkungsvektor, dessen
Endpunkt die Ellipse beschreibt.
Quelle: https://elearning.physik.uni-frankfurt.de/data/FB13-
PhysikOnline/lm data/lm 324/daten/kap 9/node11.htm (Download am 06.02.2013).
Mesospha¨re und Stratospha¨re zu untersuchen. Die Stokes-Parameter sind definiert als
I = u2 + v2, (4.14)
D = u2 − v2, (4.15)
P = 2uv, (4.16)
Q = 2u+90v, (4.17)
und werden anhand der zonalen und meridionalen Windvektoren (u, v) berechnet. Querstri-
che repra¨sentieren die Mittelung u¨ber einen Ho¨henbereich. Die Variable u+90 ist die 90◦-
Phasenverschiebung von u. Der erste Parameter I ist proportional zur gesamten Strahlungs-
dichte des Wellenfeldes, wa¨hrend die anderen drei Parameter D, P und Q den Polarisations-
zustand der Welle beschreiben. Dabei gibt D die Abweichung von x- und y-Achse an, P ist
der lineare und Q der zirkulare Polarisationsparameter. Ist Q negativ, so liegt eine Drehung
nach rechts vor, ist Q positiv, so erfolgt die Drehung nach links. Die Phasendifferenz zwischen
Zonal- und Meridionalwind δ, die Orientierung der Hauptachse der Polarisationsellipse Θ und















(D2 + P 2 +Q2)
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. (4.20)
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Dabei gilt 0 ≤ d ≤ 1. Der Polarisationsgrad gibt das Verha¨ltnis der Intensita¨t des linear
polarisierte Wellenanteils zur Gesamtintensita¨t des aus unpolarisierten und linear polarisier-
ten Anteilen wieder. Ein Wert von d = 1 beschreibt dabei eine vollsta¨ndig polarisierte Welle,
wa¨hrend d = 0 ein unpolarisiertes Wellenfeld widerspiegelt. Die Polarisationsellipse der Wel-
lenbewegung entsteht durch eine Abbildung der Bewegung des Amplitudenvektors. Fu¨r die
Analyse von Fluktuationsprofilen, die sich durch die U¨berlagerung mehrerer Wellen ergeben,
ist eine Anwendung der Stokes-Parameter in der Fourier-Doma¨ne vorhanden (siehe Vincent
und Fritts, 1987). Eckermann und Vincent (1989) haben diese Mo¨glichkeit untersucht und die
entsprechende Technik entwickelt, um horizontale Ausbreitungsrichtungen von Schwerewellen
zu bestimmen.
Rotationsspektrum
Ein einfacher Weg den Drehsinn der Windellipse zu bestimmen, ist die Berechnung des Rota-
tionsspektrums der horizontalen Windfluktuationen (Vincent, 1984; Eckermann und Vincent,
1989). Auf der Nordhalbkugel (f > 0) haben Wellen, die Energie aufwa¨rts verteilen, auf
Grund des Coriolis-Effektes eine Drehung der Windellipse im Uhrzeigersinn (CW fu¨r engl.
clockwise). Das heißt, dass eine Drehung gegen den Uhrzeigersinn (ACW fu¨r engl. anticlock-
wise) mit Energietransport nach unten identifiziert wird.
Der komplexe horizontale Windvektor sei gegeben durch die Gleichung:
r(z) = u′(z) + iv′(z). (4.21)
Durch eine Fouriertransformation von r(z) ergibt sich die fouriertransformierte VariableR(m).
Mithilfe dieser neu gewonnenen Variablen ko¨nnen sowohl das rechtsgerichtete CW (m)- als
auch das linksgerichtete ACW (m)-Spektrum gebildet werden.
CW (m) = A2R
∗(−m)R(−m) (4.22)
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Zuna¨chst werden die Schwerewellensignaturen, welche mit der in Kapitel 4.1 beschriebenen
Enttrendungsmethode aus Temperatur- und Windprofilen von Radiosondenaufstiegen vier eu-
ropa¨ischer Stationen (Prag, Wien, Cuneo Levaldigi, Mallorca) berechnet wurden, ausgewertet.
Die vertikalen Wellenla¨ngen sind dabei begrenzt auf den Bereich zwischen 200 m, begru¨ndet
durch die Nyquist-Frequenz, und 7 km, was als Grenze fu¨r den betrachteten Ho¨henbereich aus-
gewa¨hlt wurde. Mithilfe der gewonnenen Schwerewellensignaturen werden Strukturparameter
wie vertikale und horizontale Ausbreitungsrichtung, dominante vertikale Wellenla¨ngen, po-
tentielle und kinetische Energiedichten und vertikale Impulsflu¨sse untersucht. Die Parameter
werden im Einzelnen diskutiert, speziell im Hinblick auf jahreszeitliche und stationsabha¨ngige
Unterschiede. Anschließend werden die Ergebnisse zur Untersuchung von Tiefdruckgebieten
als Schwerewellenquelle sowie der CESAR-Messkampagne auf Mallorca vorgestellt.
5.1 Strukturparameter von Schwerewellen
5.1.1 Ausbreitungsrichtungen der Schwerewellen
Der Polarisationsgrad d der Fluktuationen, der sich mithilfe der Stokes-Parameter bestimmen
la¨sst, wird fu¨r jedes Temperaturprofil einzeln berechnet, um zu gewa¨hrleisten, dass die Ablei-
tung einer mittleren horizontalen Ausbreitungsrichtung fu¨r die einzelnen Wellenfelder mo¨glich
ist. Die meisten Werte fu¨r d sind gro¨ßer als 0,5. Einzelheiten daru¨ber sind den Tabelle 2 bis5
im Anhang 6 zu entnehmen. Die Ergebnisse bedeuten, dass der Großteil der Wellenfelder eine
Tendenz zur vollsta¨ndigen Polarisation aufweist.
Fu¨r die Sondierungen im Bereich der unteren Stratospha¨re (hier 17 - 25 km) ergeben sich fu¨r
d in Abha¨ngig-keit von der Jahreszeit die mittleren Werte wie sie in Tabelle 5.1 aufgefu¨hrt
sind. Der Polarisationsgrad aller vier Stationen ist im Sommer1 gro¨ßer als im Winter, wo-
bei alle Werte im Mittel gro¨ßer als 0,6 sind. Im Rahmen ihrer Unsicherheiten gilt d > 0, 5.
Der Wert von 0,6 wird in Prag im Sommer nur von 4 % aller Sondierungen unterschritten,
wa¨hrend es im Winter rund 10 % sind. Fu¨r Mallorca liegen die Werte im Winter bei 8 %
und im Sommer bei 5 %, fu¨r Wien sind es 11% (Winter) und 3 % (Sommer) und fu¨r Cuneo
Levaldigi 11 % (Winter) und 4 % (Sommer). Das heißt, dass speziell im Sommer ein signi-
fikanter Anteil der Wellen polarisiert ist und das impliziert damit, dass eine Ableitung der
intrinsischen Frequenz ωˆ durch das Achsenverha¨ltnis der Hodographen-Ellipse sinnvoll ist.
Des Weiteren ist damit auch eine Ableitung der mittleren horizontalen Ausbreitungsrich-
tung der Wellen im betrachteten Profil angebracht. Die horizontalen Ausbreitungsrichtun-
gen werden mithilfe der in Kapitel 4.3 beschriebenen Hodographenanalyse sowie der Stokes-
Tabelle 5.1 – Mittlerer Polarisationsgrad
Sommer Winter
Prag 0,71 ± 0,2 0,66 ± 0,1
Mallorca 0,69 ± 0,1 0,66 ± 0,1
Wien 0,72 ± 0,2 0,64 ± 0,1
Cuneo Levaldigi 0,70 ± 0,1 0,63 ± 0,1
Parameter ermittelt. Die Ergebnisse fu¨r die
horizontalen Ausbreitungsrichtungen werden
in Abbildung 5.1 dargestellt. Es werden
dabei zwo¨lf Ausbreitungsrichtungen unter-
schieden, die jeweils einen Bereich von 30◦
abdecken. Abbildung 5.1 stellt die Ha¨ufigkeit
der Ausbreitungsrichtungen in den Gesamt-
zeitra¨umen der vier Datenreihen dar, wobei
1Da die Analysen sich auf die untere Stratospha¨re der Nordhalbkugel beziehen, wird die saisonale Betrach-
tung lediglich mithilfe der Jahreszeiten Sommer (April - September) und Winter (Oktober - Ma¨rz) durchgefu¨hrt.
5.1. STRUKTURPARAMETER VON SCHWEREWELLEN 55
Abb. 5.1 – Horizontale Ausbreitungsrichtungen der Schwerewellen zwischen 17 und 25 km
Ho¨he, in 30◦-Abschnitte eingeteilt, wobei 0◦ mit Richtung Ost assoziiert wird und die Win-
kel gegen den Uhrzeigersinn zunehmen; graue Linien markieren 100er-Absta¨nde; die Ergeb-
nisse wurden mithilfe der Hodographenanalyse (lila) und mithilfe der Stokes-Parameter-
Analyse (gru¨n) erzielt, jeweils fu¨r die Stationen Prag (links oben; 1997 - 2009), Wien (rechts
oben; 2002 - 2010), Cuneo Levaldigi (links unten; 2006 - 2010) und Mallorca (rechts unten;
1998 - 2010).
die Werte der Hodographenanalyse in Lila und die der Stokes-Parameter-Methode in Gru¨n
visualisiert sind. Die leichten Unterschiede in den Verteilungen der Richtungen liegen in den
unterschiedlichen Methoden zur Berechnung der Ellipsen begru¨ndet. Zusammenfassend sind
die bevorzugten Ausbreitungsrichtungen der Schwerewellen Nordwest und Su¨dost (90◦ − 120◦
und 270◦ − 300◦). Fu¨r Mallorca ergaben sich die Richtungen zwischen 60◦ - 120◦ und 240◦ -
300◦.
Durch eine Aufspaltung der Ausbreitungsrichtungen in die verschiedenen Monate werden
nun jahreszeitliche Unterschiede untersucht (siehe im Anhang 6 Tab. 6 - 9). An den Stand-
orten Prag und Wien breiten sich die Wellen im Sommer in alle Himmelsrichtungen relativ
gleichma¨ßig aus. Im Winter liegen die vorherrschenden Richtungen aus Abbildung 5.1 vor.
Die Ergebnisse fu¨r Mallorca weisen im Winter ebenfalls die Verteilung auf, die auch in Abb.
5.1 zu erkennen ist. In den Sommermonaten verschiebt sich das Muster um circa -30◦. Die
Hauptrichtungen liegen nun bei ∼ 60◦ - 90◦ und ∼ 240◦ - 270◦. Am Standort Cuneo Levaldigi
56 KAPITEL 5. ERGEBNISSE
sind die vorherrschenden Richtungen u¨ber das ganze Jahr gleich (90◦ - 120◦ und 270◦ - 300◦).
Die vertikalen Ausbreitungsrichtungen der Schwerewellen werden mithilfe der Rotationsspek-
tren sowohl fu¨r die Tropospha¨re, als auch fu¨r die Stratospha¨re bestimmt. Abbildung 5.2 zeigt
die prozentuale Ha¨ufigkeit der Wellen in der unteren Stratospha¨re, die sich aufwa¨rts oder
abwa¨rts bewegen, in Abha¨ngigkeit vom Monat. Typischerweise breiten sich in der unteren
Stratospha¨re 60 - 80 % der Wellen aufwa¨rts aus (Vincent et al., 1997). Auf der Nordhalbkugel
bedeutet das, dass sich die Mehrheit der Windellipsen mit der Ho¨he im Uhrzeigersinn dreht.
Abbildung 5.2 besta¨tigt dieses Verhalten im Falle der Stationen Prag, Wien und Cuneo Le-
valdigi. An der spanischen Station Palma den Mallorca ist das Verha¨ltnis zwischen aufwa¨rts
und abwa¨rts gerichtetem Energietransport fast ausgeglichen.
Eine gesonderte Betrachtung der Sommer- und Winterperiode zeigt, dass sich in Prag im
Sommer rund 71 % und im Winter 63 % der Wellen nach oben ausbreiten. Fu¨r Wien liegen
die Werte bei 62 % (Winter) und 73 % (Sommer), wa¨hrend fu¨r Mallorca die Werte von Auf-
und Abwa¨rtsbewegung sowohl im Sommer als auch im Winter ausgeglichen sind (Sommer:
52 %, Winter: 54 %). Bei der italienischen Station ist die A¨nderung zwischen den beiden Halb-
jahren klein, die Werte liegen aber mit 62 % im Winter und 65 % im Sommer deutlich u¨ber



































































































Abb. 5.2 – Histogramme der vertikalen Ausbreitungsrichtungen in der unteren Strato-
spha¨re fu¨r die Stationen Prag (1997 - 2009), Wien (2002 - 2010), Cuneo (2006 - 2010) und
Mallorca (1998 - 2010), aufgespalten nach Monaten.
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der Wellen aufwa¨rts und 50 % abwa¨rts wandern. Das ist fu¨r alle vier Stationen gleich.
Eine Betrachtung der geographischen Lage der vier Stationen gibt einen Hinweis dar-
auf, dass sich mit abnehmender geographischer Breite die Ha¨ufigkeiten der Auf- und
Abwa¨rtsbewegungen angleichen und die jahreszeitliche Abha¨ngigkeit schwa¨cher wird. Ein
Vergleich von Prag (50,0 ◦N) und Mallorca (39,6 ◦N) zeigt einen großen Unterschied in den
Verteilungen. Wien weist trotzt etwas niedrigerer geographischer Breite als Prag die deut-
lichsten Auspra¨gungen der beiden genannten Effekte auf.
5.1.2 Vertikale Wellenla¨ngen
In diesem Abschnitt werden die dominanten vertikalen Wellenla¨ngen der Schwerewellen in der
unteren Stratospha¨re untersucht. Dazu werden mithilfe der FFT spektrale Leistungsdichten
aus den Temperaturfluktuationen abgeleitet und anschließend die dominanten Wellenla¨ngen
bestimmt. Es ergeben sich Wellenla¨ngen zwischen 0 und 4 km. Abbildung 5.3 zeigt die monat-
lich gemittelten Werte der gefundenen Wellenla¨ngen fu¨r die vier Standorte. An allen vier Sta-
tionen a¨hneln sich die mittleren dominanten vertikalen Wellenla¨ngen sehr. Sie liegen zwischen
2 km und 3 km und nehmen im Laufe des Jahres leicht ab, um im Dezember dann wieder leicht
zuzunehmen. Am Standort Mallorca sind die Unterschiede wa¨hrend des Jahres am gro¨ßten,
die Standardabweichung betra¨gt 0,2 km. An den anderen drei Stationen liegt sie bei 0,1 km.
Im Januar bela¨uft sich die mittlere dominante Wellenla¨nge fu¨r Mallorca auf 2,7 km, wa¨hrend
sie im November mit 2,1 km ihr Minimum hat. Unterschiede in Abha¨ngigkeit vom Standort
zeigen sich lediglich durch eine sta¨rkere Variation der mittleren dominanten Wellenla¨nge fu¨r
Mallorca im Vergleich zu den anderen drei Stationen. Die Analyse der Ha¨ufigkeiten der ver-
schiedenen Wellenla¨ngen in Abha¨ngigkeit vom
Monat sind in den Tabelle 15 bis 18 im Anhang 6 zusammengefasst. Dabei sind die Ha¨ufigkeiten
der Wellenla¨ngen in Klassen eingeteilt, die jeweils einen 0,5 km Bereich abdecken. Es ergibt
sich zwischen 2,5 und 3,0 km eine Lu¨cke, als Folge des Berechnungsalgorithmus der FFT,
da mit einer logarithmischen Aufteilung der Wellenzahlen gearbeitet wird. Diese Aufteilung
fu¨hrt zu einer ho¨heren Auflo¨sung im Bereich der kleineren Wellenla¨ngen bzw. gro¨ßeren Wel-
lenzahlen. Ferner zeigen die Auswertungen, dass fu¨r den Bereich zwischen 2,5 und 3,5 km
Wellenla¨nge eine leichte jahreszeitliche Abha¨ngigkeit der Ha¨ufigkeit besteht. Es ergibt sich,
dass besonders Wien und Prag im Sommer in der unteren Stratospha¨re mit rund 82 % und
78 % einen sehr großen Teil der Wellen im betrachteten Wellenla¨ngenbereich aufweisen. Im
Winterhalbjahr dagegen sind es mit 77 % und 74 % rund 4 - 5 % weniger. Mallorca und Cuneo
Levaldigi zeigen eine deutlich kleinere A¨nderung mit nur circa 1 % von Sommer zu Winter.
In beiden Fa¨llen liegt eine A¨nderung von 75 auf 74 % vor.
5.1.3 Kinetische und potentielle Energie
Abbildung 5.4 zeigt den mittleren Jahresgang der kinetischen (durchgezogene Linien) und po-
tentiellen (gestrichelte Linien) Energiedichten in der Tropospha¨re (linke Spalte) und Strato-
spha¨re (rechte Spalte) fu¨r die vier Messstandorte. Fu¨r Prag ergibt sich damit eine Zeitreihe im
6-Stunden-Abstand, fu¨r die anderen Stationen im 12-Stunden-Abstand. Die vier Jahresga¨nge
a¨hneln sich sehr; in der Tropospha¨re u¨berwiegt die potentielle Energie (gestrichelte Linien in
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Abb. 5.3 – Mittlere dominante Wellenla¨ngen in der unteren Stratospha¨re zwischen 17 und
25 km Ho¨he in Abha¨ngigkeit vom Monat und von der Messstation.
Abb. 5.4) mit einem mittleren Wert von circa 7 J/kg gegenu¨ber der kinetischen Energiedichte
mit einem Mittelwert von 3,5 J/kg. In der Stratospha¨re dagegen ist die kinetische (durch-
gezogene Linien) Energiedichte gro¨ßer. Des Weiteren ist die kinetische Energiedichte in der
Stratospha¨re circa doppelt so groß wie die potentielle (kin.: ∼ 5 - 6,5 J/kg, pot.: ∼ 2,5 - 3 J/kg)
und variiert u¨ber das Jahr hinweg sta¨rker. In der Tropospha¨re ist das Verhalten umgekehrt.
Bei den Messreihen von Prag, Wien und Mallorca liegt eine saisonale Abha¨ngigkeit vor, wobei
die ho¨heren Werte im Winter und die niedrigeren Werte im Sommer auftreten. Am Standort
Cuneo Levaldigi liegt eine ho¨here Variabilita¨t als bei den anderen Stationen vor. Außerdem
unterscheiden sich die Werte der beiden Energiedichten in beiden atmospha¨rischen Schichten
nicht so stark wie bei den anderen Messreihen. Ein Jahresgang der Energiedichten ist in Cu-
neo Levaldigi aufgrund der hohen Variabilita¨t nicht klar zu erkennen. Durch eine monatliche
Mittelung der totalen Energiedichten u¨ber alle Jahre wird der jahreszeitliche Verlauf auch fu¨r
Cuneo Levaldigi deutlich (siehe Abb. 5.5). Die Monatsmittelwerte u¨berschreiten im Allgemei-
nen den Wert von 13 J/kg nicht. Die wenigen gro¨ßeren Werte finden sich in der Tropospha¨re
und beschra¨nken sich auf die Stationen Wien und Cuneo Levaldigi. Im Wesentlichen zeigt
Abbildung 5.5, dass der Jahresgang der Tropospha¨re sein Minimum vorwiegend am Ende des
Sommers bzw. zu Beginn des Herbstes hat (August - September). In der Stratospha¨re dagegen
weist der Jahresgang der totalen Energiedichte ein relativ symmetrisches Verhalten um die
Mitte des Jahres fu¨r alle vier Stationen auf. In der Tropospha¨re sind die Werte stets ho¨her
als in der unteren Stratospha¨re.
Fu¨r die Station Prag wird außerdem eine Aufspaltung der monatlichen Mittelwerte in die
einzelnen Jahre vorgenommen, um zu untersuchen, ob es Unterschiede in den einzelnen Jah-
resga¨ngen gibt (siehe Abb. 5.6). Die U¨berga¨nge zwischen Sommer und Winter werden dabei
5.1. STRUKTURPARAMETER VON SCHWEREWELLEN 59
Troposphäre































































































































Abb. 5.4 – Mittlerer Jahresgang der kinetischen (durchgezogene Linie) und potentiellen
(gestrichelte Linie) Energiedichte in der Tropospha¨re zwischen 2 und 8 km Ho¨he (links) und
unteren Stratospha¨re zwischen 17 und 25 km Ho¨he (rechts), gemittelt u¨ber den gesamten
Zeitbereich der jeweiligen Station. 1. Reihe Prag, 2. Reihe Mallorca, 3. Reihe Cuneo Leval-
digi, 4. Reihe Wien.



























































































Abb. 5.5 – Mittlerer Jahresgang der totalen Energiedichten (Ek + Ep) in Tropospha¨re
(gestrichelte Linie) und Stratospha¨re (durchgezogene Linie) fu¨r Prag (oben links), Wien
(oben rechts), Cuneo Levaldigi (unten links) und Mallorca (unten rechts).
mithilfe vertikaler Strichpunktlinien dargestellt. Der absolute Mittelwert der totalen Ener-
giedichte u¨ber alle Jahre wird durch die gestrichelte horizontale Linie repra¨sentiert. Aus der
Abbildung geht hervor, dass der Jahresgang nicht in jedem Jahr gleich stark ausgepra¨gt ist,
der Mittelwert grundsa¨tzlich aber in den Wintermonaten u¨berschritten wird. Im Wesentlichen
fallen zwei Jahre ins Auge. Das ist zum einen 1997, bei dem die drei Monate am Ende des
Jahres kein deutliches Maximum des Jahresverlaufs darstellen. Zum anderen handelt es sich
dabei um das Jahr 2009, bei dem unterdurchschnittliche Werte in den ersten drei Monaten
des Jahres zu finden sind.
Abschließend wurde fu¨r Prag ebenfalls eine Untersuchung vorgenommen, ob die unterschied-
lichen Tageszeitpunkte der Radiosondenaufstiege (vier pro Tag um 0, 6, 12, und 18 UTC)
Einfluss auf die Ho¨he der Energiedichte in der Stratospha¨re haben (siehe Abb. 5.7). Es sind
keine nennenswerten Unterschiede zwischen den vier Tageszeiten erkennbar.
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Abb. 5.6 – Monatsmittel der Energiedichten in der unteren Stratospha¨re (durchgezogene
Linie) u¨ber Prag fu¨r die Jahre 1997 - 2009; Strichpunktlinien markieren Beginn und Ende
der Sommermonate, wa¨hrend die horizontale gestrichelte Linie den absoluten Mittelwert
der Energie repra¨sentiert.





























Abb. 5.7 – Mittlerer Jahresgang der Energiedichten u¨ber Prag nach Tageszeit sortiert; in
Schwarz sind die Aufstiege um 0 UTC, in Blau die um 6 UTC, in Gru¨n die um 12 UTC und
in Rot die um 18 UTC.
5.1.4 Vertikaler Impulsfluss durch Schwerewellen
Im Folgenden werden die vertikalen Flu¨sse der horizontalen Impulse ausgewertet. Die Flu¨sse
breiten sich entsprechend der Definition (siehe Kapitel 2.2.2 Gleichung 2.49) nach oben aus.
Abbildung 5.8 zeigt die Impulsflu¨sse (jeweils gemittelt u¨ber einen Tag) in Abha¨ngigkeit von
Zeit und Ho¨he fu¨r Prag (oben links), Wien (oben rechts), Cuneo Levaldigi (unten links) und
Mallorca (unten rechts) fu¨r den Ho¨henbereich von 17 bis 25 km. Weiße Bereiche markieren
Zeitra¨ume, in denen entweder keine Messungen vorliegen oder die Radiosonden nicht die
25 km-Grenze passiert haben und somit aus den Analysen ausgeschlossen wurden.
Die Prag-Zeitreihe hat die beste zeitlichen und vertikale Abdeckung. Die Messungen von
Mallorca weisen dagegen große Datenlu¨cken auf, was eine Interpretation der Ergebnisse in
diesem Fall deutlich erschwert. Ein Vergleich der Konturfla¨chen aller vier Stationen stellt eine
klare jahreszeitliche Abha¨ngigkeit der Sta¨rke der Impulsflu¨sse heraus. Die maximalen Werte
liegen dabei im Winter, wa¨hrend im Sommer deutlich niedrigere Werte vorherrschen. Prag
und Mallorca zeigen in den Jahren 2007 und 2008 eine sta¨rkere Auspra¨gung der Impulsflu¨sse
als in den Jahren davor und danach. An der Station Cuneo Levaldigi sind die Maximalwerte
in sa¨mtlichen Jahren recht a¨hnlich. Die Station Wien zeigt in den Jahren 2002, 2004 sowie
2007 und 2008 deutlich erho¨hte Impulsflu¨sse.
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Abb. 5.8 – Konturfla¨chen der totalen vertikalen Impulsflu¨sse zwischen 17 und 25 km Ho¨he
fu¨r die Stationen Prag (oben links), Wien (oben rechts), Cuneo Levaldigi (unten links) und
Mallorca (unten rechts), beruhend auf Tagesmittelwerten der entsprechenden Zeitreihen.
5.1.5 Diskussion der Ergebnisse
Die Bestimmung der Polarisationsgrade der Fluktuationen verdeutlicht, ob eine Ableitung
der mittleren Ausbreitungsrichtung sinnvoll erscheint. Dies kann besta¨tigt werden, da der
mittlere Polarisationsgrad an allen vier Stationen sowohl im Sommer als auch im Winter
auch im Rahmen der Ungenauigkeiten u¨ber 0,5 liegt und damit eine Tendenz zu vollsta¨ndig
polarisierten Wellenstrukturen aufweist. Eine Ableitung der mittleren intrinsischen Frequenz
fu¨r die betrachteten Wellenfelder ist ebenfalls gewa¨hrleistet.
Die Berechnung der mittleren horizontalen Ausbreitungsrichtungen beruht auf den Verfah-
ren der Hodographen- und der Stokes-Parameter-Analyse. In beiden Fa¨llen werden dazu die
Windfluktuationen eingesetzt. Neben den dem Verfahren selbst anhaftenden Unsicherheiten
mu¨ssen also bei einer Interpretation der Ergebnisse auch stets die Messungenauigkeiten der
Radiosonde miteinbezogen werden. Zudem unterscheiden sich die beiden Methoden zur Ab-
leitung der horizontalen Ausbreitungsrichtungen in ihrer Berechnung. Bei der Hodographen-
analyse wird eine Ellipse an die horizontalen Windfluktuationen angepasst. Enthalten die
64 KAPITEL 5. ERGEBNISSE
Windfluktuationen eine monochromatische Welle, ist die Ableitung der Wellenperiode und
Ausbreitungsrichtung sehr genau mo¨glich. Im Fall einer Superposition mehrerer Wellen, die
sich teilweise nach oben und teilweise nach unten ausbreiten, ist der Fehler der Analyse am
gro¨ßten (z. B. Lue und Kuo, 2012). Eine Aufspaltung der Daten, in Anteile mit sich aufwa¨rts
ausbreitenden Wellen und sich abwa¨rts ausbreitenden Wellen wa¨re no¨tig, um die einzelnen Ho-
dographen voneinander zu trennen (vgl. z. B. Wu¨st und Bittner, 2006). Aufgrund der großen
Datenmengen ist es nicht mo¨glich diesen Analyseschritt in dieser Arbeit umzusetzen. Die
Stokes-Parameter-Analyse weist zusa¨tzlich Probleme auf, wenn der Phasenunterschied zwi-
schen Temperatur und horizontaler Geschwindigkeit entlang der Ausbreitungsrichtung nahe
0◦ bzw. 180◦ ± 20◦ liegt (siehe z. B. auch Moffat-Griffin et al., 2011). Beide Methoden der
Ableitung bieten damit nur eine schnelle und einfache Mo¨glichkeit mittlere Ausbreitungsrich-
tungen fu¨r ein Wellenfeld zu berechnen. Die Unterschiede in den horizontalen Ausbreitungs-
richtungen, die durch die beiden Verfahren entstehen, zeigen sich besonders deutlich in den
Daten von Prag, da dieser Standort u¨ber die gro¨ßte Anzahl an Radiosondenprofilen verfu¨gt.
Die Ergebnisse stellen heraus, dass die bevorzugten horizontalen Ausbreitungsrichtungen der
Wellen in Zusammenhang mit den Hauptwindrichtungen an den Messstationen sowie den
nahegelegenen Gebirgszu¨gen wie dem Alpenbogen (Wien, Cuneo Levaldigi) oder der Serra
Tramuntana auf Mallorca stehen. Die Hauptwindrichtungen beeinflussen außerdem die Rich-
tung, aus der Konvektion die Messstandorte u¨berquert. Die abgeleiteten Ausbreitungsrich-
tungen stimmen auch gut mit Modellstudien u¨berein, die zeigen, dass sich sowohl konvektiv
(z. B. Piani et al., 2000; Alexander et al., 2004; Lehmann et al., 2012) als auch topographisch
angeregte Schwerewellen (z. B. Preusse et al., 2002; Sato et al., 2011) nicht nur vertikal, son-
dern auch horizontal senkrecht zur Quelle (beispielsweise eine Konvektionslinie) ausbreiten.
Die Analysen der vertikalen Ausbreitungsrichtungen zeigen, dass sich in der unteren Strato-
spha¨re zwischen 60 und 80 % der Wellen nach oben ausbreiten. Ein Ergebnis, das auch Vincent
et al. (1997) in seiner Studie vorgestellt haben. Doch wie Vincent (1984) sowie Eckermann
und Vincent (1989) beschreiben, werden die Werte der Wellen die sich nach oben ausbreiten
stets unterscha¨tzt. Dies ist eine Folge davon, dass die Bewegungen von Schwerewellen meist
elliptisch und lediglich mit wachsender intrinsischer Frequenz linear polarisiert sind. Ein el-
liptisch polarisiertes Wellenfeld kann aber durch die Berechnung der Rotationsspektren in die
rechts- und linksdrehenden Komponenten aufgespalten werden, also einen Anteil entgegen
dem und einen mit dem Uhrzeigersinn aufweisen, auch wenn die gesamte Energie nach oben
transportiert wird. Die berechneten Energiedichten sind folglich ebenfalls unterscha¨tzt und
stellen nur eine Untergrenze dar. In der Tropospha¨re sind die vertikalen Bewegungsrichtungen
ausgeglichen; etwa 50 % der Wellen wandern aufwa¨rts und 50 % abwa¨rts. Die Kombination
der Ergebnisse fu¨r die Tropospha¨re und die Stratospha¨re (mehr als 60 % der Wellen breiten
sich zwischen 17 und 25 km nach oben aus) gibt einen Hinweis darauf, dass die Quelle der
Schwerewellen in der oberen Tropospha¨re liegt, von wo sich die Wellen nach oben in die untere
Stratospha¨re und nach unten innerhalb der Tropospha¨re ausbreiten. In zuku¨nftigen Arbei-
ten wa¨re an dieser Stelle die Einbindung eines Ray-Tracing-Verfahrens zur Modellierung der
Wellenausbreitung sinnvoll (siehe z. B. Eckermann und Marks, 1997). Die Auswertung der
Ausbreitungsrichtungen hinsichtlich geographischer Unterschiede gab lediglich aufgrund der
Anzahl der eingehenden Stationen einen Hinweis darauf, dass die Kontinentalita¨t der Stati-
on einen Einfluss haben kann. Dies ist ein interessanter Aspekt, der bisher in der Literatur
nur ma¨ßig behandelt wurde (z. B. Wang et al., 2005). Fu¨r anknu¨pfende Arbeiten wa¨re da-
her eine Erweiterung der Radiosondenstationen (Nord-Su¨d-Ausdehnung sowie Messungen von
Schiffen zum Vergleich) no¨tig. Auch Satellitendaten wie beispielsweise vom Instrument TI-
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MED/SABER (Thermosphere Ionosphere Mesosphere Energetics Dynamics/ Sounding of the
Atmosphere using Broadband Emission Radiometry; http : //saber.gats− inc.com/) ko¨nnten
dazu verwendet werden.
Weiterfu¨hrend wurden neben den Ausbreitungsrichtungen auch die dominanten vertikalen
Wellenla¨ngen bestimmt. Einen limitierenden Einfluss auf die aufgelo¨sten Wellenla¨ngen sowie
die intrinsischen Frequenzen hat der betrachtete Ho¨henbereich. Routine-Radiosonden errei-
chen meistens nur Ho¨hen von rund 30 km. Die untersten Werte der Tropopause an den hier
betrachteten Stationen liegen bei circa 10 km. Um aber die Tropopause vollsta¨ndig aus den
Analysen ausschließen zu ko¨nnen, wurde der Ho¨henbereich fu¨r die untere Stratospha¨re auf
17 bis 25 km festgelegt. Der betrachtete Bereich betra¨gt also 8 km. Daraus resultiert, dass
die erste unabha¨ngige spektrale Abscha¨tzung bei einer Wellenzahl von 2pi/8 km erfolgt. Diese
spektrale Abscha¨tzung wird zusa¨tzlich durch die Eigenschaften des Enttrendungsverfahrens
beeinflusst (die Obergrenze ist auf die vertikale Wellenla¨ngen von 7 km festgelegt). Die in
dieser Arbeit abgeleiteten dominanten vertikalen Wellenla¨ngen liegen bei 2 - 3 km. Trotz der
Einschra¨nkungen entsprechen die dominanten Wellenla¨ngen, die fu¨r die vier europa¨ischen Sta-
tionen gefunden wurden, anderen Studien (vgl. z. B. Allen und Vincent, 1995; Vincent et al.,
1997; Gong und Geller, 2010). Das verwendete Verfahren erweist sich damit im Rahmen der
hier durchgefu¨hrten Analysen als solide.
Als ein Maß fu¨r die vorherrschende Schwerewellenaktivita¨t ko¨nnen die Energiedichten in der
Tropo- und Stratospha¨re verwendet werden. Der Jahresgang der potentiellen sowie kineti-
schen Energie zeichnet sich durch ein Maximum in den Wintermonaten und ein Minimum in
den Sommermonaten aus. Das ist konsistent mit anderen Beobachtungen aus beispielsweise
Raketenmessungen (z. B. Hirota und Niki, 1985; Eckermann et al., 1994) sowie Radiosonden-
(Chane-Ming et al., 2007; Zhang et al., 2010, 2014) und GPS/MET (Global Positioning Sys-
tem METeorology)-Daten (Tsuda et al., 2000). Die Jahresga¨nge der kinetischen und potenti-
ellen Energiedichten zeigen, dass in der Tropospha¨re die potentielle Energie u¨berwiegt, dabei
aber auch sta¨rkeren Schwankungen unterliegt als die kinetische. Physikalisch gesehen bedeutet
das Vorherrschen der potentiellen Energie, dass in diesem Teil der Atmospha¨re mehr Wellen
niederfrequente Wellen vorhanden sind. Eine solche Energieverteilung konnten auch Zhang
et al. (2010) beobachten. In dieser Studie werden ebenfalls Energiedichten aus hoch auf-
gelo¨sten Radiosondendaten US-amerikanischer Stationen analysiert, wa¨hrend Ratnam et al.
(2004) Satellitenmessungen verwenden. Die Ergebnisse haben gezeigt, dass die potentielle
Energie in der Tropospha¨re einen deutlichen Anstieg in Richtung der Pole aufweist, wobei
in mittleren Breiten ein zweites Maximum existiert. Zeitlich und lokal variierende Quellen
wie Konvektion ko¨nnen das erkla¨ren. Die ausgehende langwellige Strahlung (OLR fu¨r engl.
”outgoing longwave radiation“) ist mit tiefer Konvektion korreliert (siehe z. B. Ratnam et al.,2004). Mithilfe einer Analyse der OLR wa¨re es damit mo¨glich, tiefe Konvektion nachzuweisen
und die Hypothese zu unterstu¨tzen, dass die Konvektion als ausgiebige Quelle der Schwerwel-
len in mittleren Breiten dient. Weiterhin gibt eine Modellstudie von Huang et al. (2002) den
Hinweis, dass große potentielle (kinetische) Energiedichten auftreten bevor kinetische (poten-
tielle) Energie vorhanden ist, wenn Schwerewellen neu durch eine thermische (Impuls-) Quelle
angeregt werden.
Die hier erstellten Analysen zeigen, dass die totalen Energiedichten der beobachteten Wellen
in der Tropospha¨re stets ho¨her sind als die in der unteren Stratospha¨re. Im unteren Teil der
Atmospha¨re befinden sich an der Oberfla¨che sa¨mtliche topographische Quellen. Zusa¨tzlich
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werden dort auch Schwerewellen durch Konvektion angeregt. Die Ausbreitung der Wellen
erfolgt in großen Teilen aufwa¨rts. Bei der Ausbreitung der Wellen in der Atmospha¨re wer-
den allerdings viele Wellen an Instabilita¨ten gebrochen oder reflektiert. Es kommt zu einer
Verminderung der Energiedichten zwischen Tropospha¨re und Stratospha¨re (siehe z. B. auch
Wang und Geller, 2003).
Die Station Prag bietet die la¨ngste Zeitreihe. Daher wird eine Aufspaltung der Jahresga¨nge in
die einzelnen Jahre vorgenommen. Die zwei herausragenden Jahre dabei sind 1997 und 2009,
da in diesen beiden Jahren kein deutliches Maximum im Winter in der Energiedichte zu sehen
ist. Auffa¨llig dabei ist, dass es sich um das erste und das letzte Jahr der Messreihe handelt. Dies
sollte aber keinen Einfluss auf die Schwerewellenaktivita¨t haben. Die Messreihe weist sowohl
am Anfang als auch am Ende keine Datenlu¨cken oder außerordentliche Messungenauigkeiten
auf. Lediglich im ersten Jahr mussten deutlich mehr Profile aus den Analysen ausgeschlossen
werden, da sie die vorgegebene Grenze von 25 km Ho¨he nicht erreicht haben. Dies kann ei-
ne ku¨nstliche Erniedrigung der Energiedichten bewirkt haben. Schlechte Wetterbedingungen
ko¨nnen beispielsweise zu fru¨hzeitigen Platzen der Ballone gefu¨hrt haben, wa¨hrend die Schwe-
rewellenaktivita¨t zu diesen Zeitpunkten vergleichsweise hoch war. Fu¨r das Jahr 2009 kann
diese Begru¨ndung allerdings nicht angewendet werden. Zwei weitere Mo¨glichkeiten der Er-
kla¨rung sind, dass weniger Quellen fu¨r Schwerewellen vorhanden waren (explizit konvektive)
und dass weniger Schwerewellen im Wellenla¨ngenbereich angeregt wurden, den Radiosonden
speziell vermessen (Stichwort observational filter, vgl. dazu Preusse et al., 2002, 2008; Wendt
et al., 2013).
Eine Betrachtung der verschiedenen Tageszeiten der Radiosondenmessungen in Prag zeigt
keinen nennenswerten Unterschied in den Energiedichten. Die Tageszeit scheint damit keinen
erkennbaren Einfluss auf die Schwerewellenanregung an dieser Station zu haben.
Die vertikalen Impulsflu¨sse weisen ebenfalls einen starken Jahresgang auf, bei dem das Maxi-
mum im Winter und das Minimum im Sommer auftritt. Wa¨hrend die beiden weiter innerhalb
des Kontinents befindlichen und damit no¨rdlicher gelegenen Stationen (Wien und Prag) einen
kaum ho¨henabha¨ngigen Verlauf zeigen, stellt sich bei den mediterranen Standorten (Cuneo
Levaldigi und Mallorca) dagegen ein ho¨henabha¨ngiges Verhalten heraus. Die herausragen-
den Zeitra¨ume in den Impulsflusszeitreihen sind dabei die Winter von 2002/2003, 2004/2005,
2007/2008 sowie 2008/2009. In diesen Jahren wurden auch Stratospha¨renerwa¨rmungen ver-
zeichnet (vgl. z. B. Cohen und Jones, 2011). In ihrer Studie zeigen Thurairajah et al. (2010),
dass die an einer arktischen Station gemessenen Schwerewellenaktivita¨t wa¨hrend der bei-
den Winter von 2007/2008 und 2008/2009 aufgrund der blockierenden Wirkung der Winde
deutlich reduziert war. Im Vergleich dazu versta¨rkte sich die Schwerewellenaktivita¨t in der
Stratospha¨re an einer Station der mittleren Breiten. Die Ergebnisse der arktischen Station lie-
gen aber trotzdem unter den Messungen im Zusammenhang mit der Stratospha¨renerwa¨rmung
im Winter 2002/2003. Die hier abgeleiteten Impulsflu¨sse zeigen ebenfalls in diesem Jahr eine
versta¨rkte Schwerewellenaktivita¨t. Um einen Zusammenhang zwischen den Stratospha¨rener-
wa¨rmungen und Anomalien in der Schwerewellenaktivita¨t in mittleren Breiten herzustellen,
ist eine intensivere Analyse der Daten sowie die Verwendung von Vergleichsdaten an einer
arktischen Station no¨tig, die im Rahmen dieser Arbeit nicht durchgefu¨hrt werden kann.
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5.2 Untersuchung der Quelle Tiefdruckgebiet
Schwerewellen entstehen aufgrund von Vertikalbewegungen. Die Bereiche sta¨rkster Vertikal-
bewegung liegen in Tiefdruckgebieten im Bereich des Zentrums und der Fronten. Aufgrund
der großen Datenmenge wird ein verha¨ltnisma¨ßig einfaches, aber robustes Maß fu¨r die Schwe-
rewellenaktivita¨t eingefu¨hrt, die sog. Residuenquadratsumme (ab sofort auch als SWA fu¨r
Schwerewellenaktivita¨t bezeichnet). Das heißt, es werden die Residuen, also die Differenzen
zwischen Profil und Enttrendung, die in erster Na¨herung als Schwerewellensignaturen inter-
pretiert werden ko¨nnen, fu¨r einen bestimmten Ho¨henbereich quadriert und aufsummiert. In
dieser Arbeit wird der Ho¨henbereich der unteren Stratospha¨re zwischen 17 und 25 km un-
tersucht. Aufgrund der hier untersuchten ho¨henabha¨ngigen Effekte werden ebenfalls andere
Ho¨henbereiche zum Vergleich betrachtet (15 - 30 km und 15 - 28 km). Die Analysen umfas-
sen mehrere Jahre und alle vier fu¨r das Projekt verwendeten Radiosondenstationen, wobei
Abbildung 5.9 exemplarisch das Jahr 1998 fu¨r die Station Prag zeigt. Die Kurven der Schwe-
rewellenaktivita¨t in Abbildung 5.9 variieren lediglich in ihrer absoluten Ho¨he, nicht aber in
ihrem Verlauf. Der gewa¨hlte Ho¨henbereich von 17 bis 25 km beinhaltet damit alle signifikant
erho¨hten Werte der SWA und kann fu¨r die nachfolgenden Analysen verwendet werden.
Schwerewellenanregung sowie deren Ausbreitung ha¨ngt von vielen Faktoren ab. Zum einen
spielt z.B. die Quellsta¨rke der Schwerewellen eine große Rolle (”Quellfunktion“). GroßenEinfluss haben aber auch, wie vorne beschrieben, die meteorologischen Bedingungen wie
Windgeschwindigkeit, Windrichtung und die Schichtung der Atmospha¨re. Sie beeinflussen
die Mo¨glichkeit der Ausbreitung der Wellen in gro¨ßere Ho¨hen (”Filterfunktion“).
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Abb. 5.9 – Zeitreihen der SWA fu¨r drei verschiedene Ho¨henbereiche: 15 - 30 km (schwarz),
15 - 28 km (blau) und 17 - 25 km (gru¨n), exemplarisch fu¨r die Station Prag im Jahr 1998.
Aufgrund der A¨hnlichkeit der Kurven ist die schwarze Kurve ha¨ufig von der blauen bzw.
gru¨nen Kurve u¨berdeckt.
68 KAPITEL 5. ERGEBNISSE
Tabelle 5.2 – Zusammenfassung der als Vb-Zyklon klassifizierten Tiefdruckgebiete zwi-
schen 1997 und 2010. Angegeben sind der Zeitraum, der Name sowie der betroffene Ort
bzw.die Auswirkung durch den Zyklon.
Zeitraum Auswirkung/betroffener Ort Tiefdruckgebiet
04.07. – 17.07.1997 Oderhochwasser Xolska, Zoe
22.05.1999 Pfingsthochwasser Quartus
19.07. – 21.07.2001 Weichselhochwasser n.N.
08.08. – 14.08.2002 Elbehochwasser Ilse
22.03. – 26.03.2004 Zugspitze Paloma
20.08. – 23.08.2005 Alpenhochwasser Norbert
24.01. – 26.01.2007 Alpen n.N.
26.09. – 30.09.2007 U¨berschwemmung im Harz Faysal
29.10. – 30.10.2008 Starkregen Yulietta
20.06. – 24.06.2009 Hochwasser in Mitteleuropa Quinton (Ho¨hentief)
05.01. – 11.01.2010 Schneestu¨rme in Deutschland Daisy
12.05. – 16.05.2010 Oderhochwasser Yolanda
Da sich die U¨berlegungen eines Zusammenhangs zwischen versta¨rkter Schwerewellenaktivita¨t
und Tiefdruckgebieten als deren Quelle bisher auf die sogenannten Vb-Zyklone beschra¨nken,
wurde eine Zusammenfassung der bekannten Vb-Ereignisse der Jahre 1997 - 2011 erstellt. In
Tabelle 5.2 sind diese Ereignisse mit den zugeho¨rigen Auswirkungen bzw. betroffenen Orten
aufgefu¨hrt. Aufgrund der niedrigen Datengrundlage der klar klassifizierten Vb-Zyklone wur-
den sa¨mtliche Analysen auf Tiefdruckgebiete mit starkem Druckkern ausgeweitet.
Im folgenden Kapitel wird eine U¨bersicht u¨ber die verschiedenen Untersuchungen gegeben,
die sich im Zusammenhang mit der Identifizierung der Quelle stratospha¨rischer Schwerewel-
len ergeben haben. Es werden dabei im Wesentlichen drei Mechanismen diskutiert, die fu¨r
Korrelationsanalysen mit Schwerewellenaktivita¨t herangezogen wurden. Der erste Parameter
ist dabei der Bodendruck an der betrachteten Radiosondenstation selbst. Es wird der Ge-
danke verfolgt, dass sich ein Tiefdruckgebiet u¨ber dem Standort durch tiefen Druck a¨ußert
und die mit der aufsteigenden Luft verbundene Schwerewellenanregung durch das errechnete
Schwerewellenmaß SWA repra¨sentiert wird. Der zweite Faktor ist der Druckgradient nach
jeweils 12 Stunden, um anhand des Druckgradienten Ru¨ckschluss auf das Zentrum von Tief-
druckgebieten in der Na¨he des Messstandortes ziehen zu ko¨nnen. Als dritter Faktor wird das
Auftreten von Wetterfronten an den Stationen betrachtet und im ersten Ansatz mithilfe von
Wetterkarten definiert. Um eine bessere Quantifizierung und Sicherstellung der Lage einer
Front herzustellen, wird die Entwicklung und Anwendung eines automatisierten Verfahrens
zur Lokalisierung und Identifizierung der Sta¨rke von Kaltfronten vorgestellt.
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5.2.1 Zusammenhang von Schwerewellen und Bodenluftdruck
Abbildung 5.10 zeigt drei Jahre der Zeitreihe der SWA fu¨r die Station Prag (durchgezoge-
ne schwarze Linie im unteren Teil der Grafiken). Wa¨hrend sa¨mtlicher Jahre (1997 - 2009) ist
eine Basisaktivita¨t von Schwerewellen in der unteren Stratospha¨re nachweisbar, die auf die
fortwa¨hrende Anregung und Ausbreitung von Schwerewellen zuru¨ckzufu¨hren ist. Dieses Ver-
halten wird durch die Bildung des ta¨glichen Mittelwertes u¨ber alle Jahre besta¨tigt (siehe
Abbildung 5.11). Neben der durchgehenden Basisaktivita¨t im gesamten Jahr kann besonders
im Winter eine erho¨hte Aktivita¨t beobachtet werden (siehe auch rot umrandete Bereiche in
Abb. 5.10, durchgezogene Kurve). Abbildung 5.11 weist neben dem Jahresgang noch weitere
Schwingungen auf. Mithilfe der HA wurden drei fest vorgegebene Schwingungen angepasst;
eine 1-Jahres-, eine 1/2-Jahres- und eine 1/3-Jahresschwingung (kombiniert in der Abbildung
durch die graue durchgezogene Linie dargestellt). Die vertikalen gestrichelten Linien markie-





























































































Abb. 5.10 – Zeitreihen der Schwerewellenaktivita¨t (Residuenquadratsummen, 17 - 25 km
Ho¨he) in durchgezogener schwarzer Linie mit zugeho¨rigem Bodenluftdruck (Strich-Punkt-
Linie); exemplarisch fu¨r drei Jahre (2003, 2004 und 2005) fu¨r die Station Prag; Rot: Win-
terperiode (Jan. - Ma¨rz, Okt. - Dez.); Schwarz: Beispiele fu¨r Korrelation zwischen niedrigem
Bodendruck und hoher Schwerewellenaktivita¨t.
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Abb. 5.11 – Zeitreihe der u¨ber alle Jahr gemittelten Schwerewellenaktivita¨t (SWA, 17 -
25 km Ho¨he) fu¨r die Station Prag (1997 - 2009) in K2. Die schwarze horizontale Linie mar-
kiert dabei den absoluten Mittelwert der Gesamt-SWA, die vertikalen gestrichelten Linien
den U¨bergang von Winter- zu Sommerperiode und umgekehrt. In Grau u¨berlagert ist die
Kombination einer 1-Jahres-, einer 1/2-Jahres- und einer 1/3-Jahresschwingung.
ren den U¨bergang von Winter zu Sommer und umgekehrt. Der Vergleich von Sommer und
Winterperiode zeigt, dass im Winter die Schwerewellenaktivita¨t im Mittel um den Faktor 1,5
erho¨ht ist verglichen mit dem Sommer. Der Durchschnittswert der SWA liegt bei 78 K2.
In Abbildung 5.10 ist neben der winterlich versta¨rkten Aktivita¨t in vielen Fa¨llen ein Zusam-
menhang zwischen SWA und dem meteorologischen Parameter Bodenluftdruck (Strichpunkt-
linie) zu beobachten: niedriger Bodendruck tritt in Verbindung mit einer erho¨hten Schwe-
rewellenaktivita¨t auf (gru¨n umrandete Bereiche in Abb. 5.10). Dieser Zusammenhang ist in
manchen Fa¨llen leicht zeitversetzt und nicht bei jedem lokalen Maximum in den Residu-
enquadratsummen oder jedem starken Druckabfall hergestellt werden. Das heißt, dass kein
stringenter 1-zu-1 Zusammenhang zwischen den beiden Parametern besteht.
5.2.2 Zusammenhang von Schwerewellen und Bodenluftdrucka¨nderungen
Da die Lage eines Tiefdruckgebietes zwar anhand von Wetterkarten u¨berpru¨ft werden kann,
das genaue Zentrum des Tiefs aber nicht so einfach zu bestimmen ist, wird ein weiterer
Faktor fu¨r die Charakterisierung eines Tiefdruckgebietes untersucht. Dieses weitere Maß zur
Quantifizierung der Sta¨rke eines Tiefdruckgebietes ist die Druckdifferenz am Ort der Mes-
sung innerhalb von 12 Stunden (also die Vera¨nderung des Bodenluftdruckes innerhalb von
12 Stunden). Abbildung 5.12 a) und b) zeigen jeweils im oberen Teil eine Zeitreihe der SWA
(durchgezogene schwarze Linie), wa¨hrend der untere Teil (dicke schwarze Linie mit Sternen)
alle Druckgradienten zeigt, bei denen der Druck innerhalb von 12 Stunden abgefallen ist. Es





































































































Abb. 5.12 – Stratospha¨rische Schwerewellenaktivita¨t zwischen 17 und 25 km im Vergleich
zum Druckgradient nach je 12 Stunden, wobei nur negative Werte dargestellt sind, die ei-
ner Druckabnahme innerhalb von 12 Stunden entsprechen. Teilgrafik a) stellt das Jahr 1997
dar, wa¨hrend Teil b) das Jahr 1999 zeigt. Die grauen Schwingungen wurden per Hand ein-
gefu¨gt, um den u¨bergeordneten Zusammenhang der beiden Parameter zu verdeutlichen.
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sind die Jahre 1997 und 1999 dargestellt. Graue Schwingungen wurden per Hand eingefu¨gt,
um den u¨bergeordneten Zusammenhang der beiden Parameter hervorzuheben: je ho¨her die
SWA, desto gro¨ßer ist der Druckabfall. Die beiden Jahre sind repra¨sentativ fu¨r die restlichen
Jahre der Zeitreihe.
Eine Korrelation zwischen einem gro¨ßeren Druckabfall und einer stark erho¨hten Aktivita¨t ist
anhand der Abbildungen gut erkennbar. Es besteht aber ein Zeitversatz zwischen sechs und
18 Stunden und der Zusammenhang ist nicht linear (linear bedeutet 1:1). Daran anknu¨pfend
wird eine Korrelationsrechnung durchgefu¨hrt. Dabei werden die beiden Zeitreihen einmal mit
sechs, einmal mit 12 und einmal mit 18 Stunden Zeitversatz korreliert. Der beste Korrelati-
onskoeffizient ergibt sich bei einem Abstand von 12 Stunden und bela¨uft sich auf -0,31. Eine
U¨berpru¨fung der Lage der Tiefdruckgebiete bzgl. der Messstation wird anhand von Boden-
druckkarten durchgefu¨hrt und mit den Druckgradienten abgeglichen. Die Arbeitshypothese,
dass die Schwerewellensignaturen dann am sta¨rksten in der Stratospha¨re zu beobachten sind,
wenn die vermeintliche Quelle, also das Zentrum des Druckgebietes direkt u¨ber der Station
liegt, kann nicht eindeutig besta¨tigt werden, auch wenn zwischen Druckgradient und SWA
ein Zusammenhang erkennbar ist. Weiterhin geht aus Abbildung 5.12 hervor, dass ein Hoch-
druckgebiet keinen Einfluss auf die Schwerewellenaktivita¨t hat, wie es aus physikalischer Sicht
auch zu erwarten ist. Im Fall eines gleichgestellten Effektes mu¨ssten a¨hnliche SWA-Peaks vor-
handen sein, die mit den Lu¨cken in der Druckgradientkurve korrelieren. Die Lu¨cken markieren
in der Abbildung Bereiche, in denen der Druck angestiegen ist und wurden aus Gru¨nden der
U¨bersichtlichkeit nicht dargestellt.
Mithilfe einer Waveletanalyse basierend auf einem Morlet-Wavelet, werden die Impulsfluss- so-
wie die Bodendrucka¨nderungen analysiert, um a¨hnliche Periodendauern in den beiden Zeitrei-
hen zu finden und damit die Korrelation zwischen den beiden Parameter hervorzuheben.
Abbildung 5.13 (Impulsfluss) und 5.14 (Bodendruck) zeigen die jeweiligen Zeitreihen zusam-
men mit den Konturfla¨chen der relativen Waveletintensita¨ten fu¨r Periodendauern zwischen
12 und 600 Stunden (2 - 100 Zeitschritte; ein Zeitschritt ist definiert als 6 Stunden) sowie
fu¨r Periodendauern zwischen 2 und 240 Stunden (2 - 40 Zeitschritte). Es sind lediglich die
Monate Januar bis Ma¨rz aus dem Jahr 1998 an der Station Prag dargestellt. Weiße Linien
markieren das 95% Konfidenzlevel basierend auf einer konservativen Monte-Carlo-Methode
(vgl. Ho¨ppner und Bittner, 2007). Im oberen Bereich der Waveletanalysen sind in den bei-
den Zeitreihen hohe Intensita¨tswerte fu¨r Periodendauern um die 360 Stunden (entspricht
circa 15 Tagen) zu erkennen. Diese Intensita¨ten entsprechen periodisch auftretenden tiefen
Druck- und hohen Impulsflusswerten (markiert durch rote Pfeile in den Zeitreihen). Im un-
teren Teilbereich der Waveletanalyse sind besonders Periodendauern von 120 - 168 Stunden
(5 - 7 Tage) herausragend. Die mit den hohen Intensita¨ten verbundenen Maxima bzw. Mini-
ma in den Impulsfluss- und Drucka¨nderungen sind durch blaue Pfeile markiert. Die beiden
gefundenen Periodendauern ko¨nnen mit planetaren Wellen assoziiert werden (z. B. Forbes,
1995). Auch wenn die relativen Waveletintensita¨ten der beiden Zeitreihen nicht exakt die-
selben Periodendauern aufweisen und nicht immer zum selben Zeitpunkt vorhanden sind,
werden die wichtigsten Spitzenwerte der Varianzzeitreihen anhand a¨hnlicher Periodendauern
repra¨sentiert. Die Untersuchung der gesamten Zeitreihe an der Station Prag (1997 - 2009) an-
hand der Waveletanalyse ergibt, dass unterschiedliche Periodendauern (z. B. 10-Tageswelle),
die mit planetaren Wellen assoziiert werden (weitere Bilder dazu im Anhang 6) vorhanden
sind. Allgemein kann damit gesagt werden, dass die vertikalen Impulsflu¨sse in Prag gut mit
der Bodendruckzeitreihe u¨bereinstimmen und damit die Annahme unterstu¨tzt wird, dass die
beiden Parameter verknu¨pft sind.
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Abb. 5.13 – Waveletanalyse der Impulsflussa¨nderungen am Beispieljahr 1998. Gezeigt
sind die Monate Januar bis Ma¨rz. Im oberen Teil der Grafik ist die Zeitreihe selbst gezeigt,
wa¨hrend der mittlere und unterer Teil die relativen Intensita¨ten in Abha¨ngigkeit von der
Periodendauer und dem Zeitschritt darstellen. Dabei bezieht sich der mittlere Teil auf Pe-
riodendauern zwischen 2 und 100 Zeitschritten, also 12 und 600 Stunden, die untere Teil-
grafik ist nur auf Periodendauern zwischen 0 und 40 Zeitschritten (entspricht 0 - 240 h) be-
schra¨nkt.
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Abb. 5.14 – Waveletanalyse der Bodendrucka¨nderungen am Beispieljahr 1998. Gezeigt
sind die Monate Januar bis Ma¨rz. Im oberen Teil der Grafik ist die Zeitreihe selbst gezeigt,
wa¨hrend der mittlere und unterer Teil die relativen Intensita¨ten in Abha¨ngigkeit von der
Periodendauer und dem Zeitschritt darstellen. Dabei bezieht sich der mittlere Teil auf Pe-
riodendauern zwischen 2 und 100 Zeitschritten, also 12 und 600 Stunden, die untere Teil-
grafik ist nur auf Periodendauern zwischen 0 und 40 Zeitschritten (entspricht 0 - 240 h) be-
schra¨nkt.
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5.2.3 Zusammenhang von Schwerewellen und Fronten
Wird der Gedanke weiter verfolgt, dass konvektive Regionen extratropischer Zyklone heraus-
ragende tropospha¨rische Quellen von Schwerewellen in den mittleren Breiten sind, so muss
beachtet werden, dass Konvektion, also Vertikalbewegung, und damit der Quellmechanismus
fu¨r Schwerewellen nicht nur im Zentrum des Druckgebietes existent ist, sondern insbesondere
auch im Bereich der Fronten. Fronten treten u.a. in Verbindung mit einem Tiefdruckgebiet
der mittleren Breiten auf. Sie werden als Bereiche großer Temperaturunterschiede definiert.
Tabelle 5.3 – Ha¨ufigkeit der unterschiedli-
chen Frontenarten an den Stationen
Prag Wien Cuneo Mallorca
Kaltfront 809 371 102 430
Warmfront 405 164 90 92
Okklusion 293 115 76 73
Besonders Kaltfronten haben sehr
ha¨ufig, eingebettet in die Wolkenba¨nder
entlang der Front, stark konvektive Zel-
len und somit potentielle Quellen fu¨r
Schwerewellen. Dabei wird die warme,
feuchte Luft an den Kaltfronten zum
Aufsteigen gezwungen, wodurch es zu
Regen kommen kann. Die frei werdende
latente Energie fu¨hrt dann zu einer Versta¨rkung der Konvektion und damit zur Schwerewel-
lenanregung (Stephan und Alexander, 2014). Aufgrund der physikalischen Gesetzma¨ßigkeiten
kann der Druckgradient zwischen der Warm- und der nachfolgenden Kaltfront sehr hoch wer-
den, besonders in den Anfangsstadien der Zyklogenese (Entstehung eines Tiefs). Die geostro-
phische Windgleichung macht deutlich, dass der Wind entlang der Isobaren weht und eine
sta¨rkere Dra¨ngung der Isobaren im Bereich der Fronten u.a. in einer Versta¨rkung der Windge-
schwindigkeiten in der Tropospha¨re resultiert. Diese erho¨hten Windgeschwindigkeiten ko¨nnen
also als Hinweis auf den Durchzug einer Front dienen, die Schwerewellen abstrahlt.
Zuna¨chst wird das Ergebnis einer Statistik u¨ber Frontendurchga¨nge an den vier Stationen
unter zu Hilfenahme der Bodendruckkarten des Deutschen Wetterdienstes (DWD; Quelle:
http : //www1.wetter3.de/Archiv/archiv dwd.html) vorgestellt2. Abbildung 5.15 zeigt je-
weils die Gesamtanzahl der Frontendurchga¨nge in den einzelnen Monaten. Sortiert sind die
Daten nach Kaltfronten (blau), Warmfronten (rot) und Okklusionen (tu¨rkis). Kaltfronten
stellen mit Ausnahme von Cuneo Levaldigi unabha¨ngig vom Monat und von den betrach-
teten Stationen den gro¨ßten Anteil. Die Details sind in Tabelle 5.3 zusammengefasst. Eine
gesonderte Analyse der einzelnen Stationen zeigt einige Unterschiede zwischen den Standorten
auf. Wa¨hrend Prag und Wien einen sehr a¨hnlichen jahreszeitlichen Verlauf der Verteilungen
haben, hebt sich besonders Cuneo Levaldigi hervor. An dieser Station liegen die Werte der
geza¨hlten Fronten sehr nahe beieinander. Aufgrund der kurzen Zeitreihe von nur fu¨nf Jahren
sind die Gesamtwerte der geza¨hlten Frontendurchga¨nge vergleichsweise klein. Die Anzahl der
Okklusionen weist ihr Maximum in den Winter- und Herbstmonaten auf; Kalt- und Warm-
fronten dagegen verlaufen in ihrer Anzahl fast grundsa¨tzlich in einer Art gegensa¨tzlichen
Schwingung, die aber keine jahreszeitliche Abha¨ngigkeit verdeutlicht. Beim Standort Mallor-
ca zeichnet sich der Verlauf dadurch aus, dass in den Sommermonaten Juni bis August ein
2Der DWD definiert dabei eine Front als als schmale Grenzzone zwischen Luftmassen unterschiedlicher
Temperatur, Feuchte und anderen Eigenschaften. Sie ist im Gleichgewicht verbunden mit einer Zone zyklo-
naler Scherung der frontparallelen geostrophischen Windkomponenten beiderseits der Front. Wegen der Rei-
bung resultiert daraus eine linienhafte Windkonvergenz im Bereich der Front, welche bei zusa¨tzlich wirksamer
u¨berlagerter Hebung noch verscha¨rft wird. Aus der Definition ergeben sich die Merkmale, nach denen die Lage
der Bodenfronten bestimmt werden kann: Luftmassenunterschiede, Windsprung und Wetterelemente.
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Abb. 5.15 – Ha¨ufigkeit der Frontendurchga¨nge pro Monat sortiert nach Kaltfront (blau),
Warmfront (rot) und Okklusion (tu¨rkis); Gesamtanzahl pro Monat u¨ber alle Jahre des Un-
tersuchungszeitraumes, links oben: Prag, links unten: Cuneo Levaldigi, rechts oben: Wien
und rechts unten: Mallorca.
starkes Minimum bei allen drei Arten von Fronten vorliegt. Die Anzahl der Fronten pro Klasse
ist oft weniger als halb so hoch wie wa¨hrend der anderen Monate. Zusammenfassend gesagt,
treten die meisten Kaltfronten wa¨hrend der betrachteten Zeitra¨ume im Fru¨hjahr auf; in Prag
und Wien wa¨hrend des Monats Mai, in Cuneo Levaldigi wa¨hrend des Monats Ma¨rz und auf
Mallorca im April.
Mithilfe der Winddaten aus den Radiosondenmessungen und der erga¨nzenden Statistik u¨ber
Frontendurchzu¨ge an den vier Stationen fu¨r den Zeitraum 1998 bis 2010 wird ein mo¨glicher
Zusammenhang zwischen erho¨hter Schwerewellenaktivita¨t und dem Durchzug von Fronten
untersucht. Abbildung 5.16 zeigt den Zusammenhang von hohen Windgeschwindigkeiten in
der Tropospha¨re aufgrund von dicht gedra¨ngten Isobaren und damit von Frontenaktivita¨t
sowie hohen Residuenquadratsummen. Der obere Teil der Abbildung 5.16, Teil a), beschreibt
dabei eine Momentaufnahme der Wettersituation am 22.12.2009 u¨ber Europa, wobei der ro-
te Stern per Hand eingefu¨gt wurde und die Station Prag markiert. Es ist gut zu erkennen,
dass die oben beschriebene Situation vorliegt: die Isobaren verlaufen zwischen den beiden
Fronten parallel und sind etwas dichter gedra¨ngt als im umgebenden Bereich. Der untere Teil
der Grafik 5.16, Teil b), zeigt einen Konturplot der tropospha¨rischen Windgeschwindigkeiten,
sowie - u¨berlagert in schwarz - die Kurve der stratospha¨rischen Schwerewellenaktivita¨t u¨ber
Prag im Dezember 2009. Der schwarz umrandete Bereich markiert dabei den Zeitraum des
vorbeiziehenden Tiefdruckgebietes. Wa¨hrend des betrachteten Zeitraums kommt es sowohl zu
sehr hohen Windgeschwindigkeiten, insbesondere in der oberen Tropospha¨re, als auch zu einer
deutlich erho¨hten SWA. Basierend auf diesem beispielhaften Ergebnis ist ein umfangreicher
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Abgleich der Frontendurchzu¨ge mit den zugeho¨rigen tropospha¨rischen Windgeschwindigkeiten
sowie den stratospha¨rischen Werten der Schwerewellenaktivita¨t no¨tig. Abbildung 5.17 zeigt
die SWA und die Kalt- sowie Warmfrontdurchga¨nge aus dem gesamtem Jahr 2009 fu¨r die vier
europa¨ischen Stationen. Zusa¨tzlich sind die Werte vom tropospha¨rischen Hintergrundwind
eingezeichnet (rote Rauten), die 35 oder 50 m/s u¨berschreiten. Von Januar bis Mitte April ist
in allen vier Fa¨llen ein sehr a¨hnlicher Verlauf der SWA zu erkennen. Die Grafik weist zwar dar-
auf hin, dass bei Fronten die SWA sehr ha¨ufig ansteigt, die Beobachtung von Schwerewellen
ha¨ngt aber auch noch von der Sta¨rke des Hintergrundwindes ab. Ein direkter Vergleich der
erho¨hten Schwerewellenaktivita¨t mit den Windgeschwindigkeiten und Frontendurchga¨ngen
macht keinen klaren Zusammenhang der drei Parameter deutlich. Eine Korrelationsanalyse
zeigt, dass wie bereits im Falle des Bodendrucks kein eindeutiger Zusammenhang hergestellt
werden kann. Des Weiteren sind in allen Teilgrafiken auch starke Schwerewellensignaturen zu
erkennen, die nicht mit Fronten in Zusammenhang stehen. Daher scheint es nicht wahrschein-
lich, dass Fronten den Hauptteil zur beobachteten Schwerewellenaktivita¨t beitragen oder sie
allein verursachen.
Um die mo¨gliche Verbindung zwischen versta¨rkter Schwerewellenaktivita¨t und einer Kaltfront
besser herstellen zu ko¨nnen, wird nun ein neues automatisiertes Verfahren zur Lokalisierung
und Klassifizierung von Kaltfronten vorgestellt. Kaltfronten sind aufgrund ihres ho¨heren Vor-
kommens an den betrachteten Stationen gewa¨hlt worden. Zuerst werden Daten des ECMWF
auf ihre Brauchbarkeit fu¨r diese Automatisierung untersucht. Drei Datensa¨tze sind fu¨r die
Lokalisierung und Klassifizierung der Fronten no¨tig: der Druck auf Meeresniveau (auf NN
= Normalnull), die relative Feuchte und die Temperatur auf dem Drucklevel 850 hPa. An-
schließend ist eine Bearbeitung der Daten mit dem Kommandozeilenprogramm Climate Data
Operators (cdo) des Max-Planck-Instituts fu¨r Meteorologie sowie mit IDL (Interactive Data
Language) wichtig.
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Abb. 5.16 – a) Bodenluftdruckkarte vom DWD fu¨r den 22.12.2009; der gru¨ne Kreis er-
leichtert es, die beschriebene Wetterlage eines Tiefs mit zwei Fronten zu erkennen; der rote
Stern markiert Prag.
b) Konturplot der Windgeschwindigkeiten in der Tropospha¨re (2 - 10 km Ho¨he) und der zu-
geho¨rigen Schwerewellenaktivita¨t (schwarz) im Dezember 2009 u¨ber Prag; schwarz umran-
det ist der Zeitraum 20. - 24.12.2009.
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Im ersten Schritt der Berechnung wird die a¨quipotentielle Temperatur3 bestimmt. Dies ist
no¨tig, da die normale Temperatur als Parameter zur Lokalisierung einer Front nicht ausreicht.
Die genauen Formeln zur Bestimmung werden im Anhang 6 erkla¨rt. Dann werden Wetterkar-
ten erstellt, die sowohl die Isobaren des Drucks auf NN als auch die Isentropen4 beinhalten.
Abbildung 5.19 zeigt den Vergleich der selbst erstellten Konturplots der a¨quipotentiellen Tem-
peratur (Mitte) mit Bodendruckkarten des DWD (oben) fu¨r zwei Zeitpunkte (16.12.2011 um
6 UTC und 17.12.2011 um 0 UTC). Die beiden unteren Teilgrafiken in Abbildung 5.19 stellen
die Gradienten der a¨quipotentiellen Temperatur in su¨dlicher Richtung dar. Die Berechnung
dieser Gradienten ist fu¨r jeden Gitterpunkt in jeweils acht Richtungen mit jeweils drei unter-
schiedlichen Radien (140, 250 und 390 km) mo¨glich, wurde hier aber nur fu¨r eine Richtung
und einen Radius als Konturplot visualisiert (Su¨dliche Richtung mit Radius 250 km). Die
gezeigten Temperaturgradienten unterschreiten dabei den definierten Grenzwert von −2,8K100 km .
Da die Lufttemperatur meist erst nach dem Durchzug der Kaltfront sinkt, muss die Kalt-
front in der Abbildung su¨dlich des Temperaturgradienten u¨ber Palma eingezeichnet werden.
Im Vergleich der drei Karten stellt sich heraus, dass die Berechnung des Gradienten aus den
ECMWF-Daten eine gute Mo¨glichkeit bietet, Fronten zu lokalisieren und zu visualisieren.
Mithilfe einer genaueren Untersuchung der berechneten Temperaturgradienten in Kombina-
tion mit den Wetterkarten und speziellen konvektiven Ereignissen werden die Gradienten in
fu¨nf Klassen eingeteilt. Ein Vergleich mit der SWA wird dadurch besser mo¨glich. Tabelle 5.4
gibt die Grenzen der Klassen fu¨r die Temperaturgradienten an. Eine Front wird ab einem Gra-
dienten von −2,5K100 km anerkannt. Die fu¨nf Klassen S1 bis S5 beschreiben die Sta¨rke einer Front.
Tabelle 5.4 – Klassifizierung der
Sta¨rke einer Kaltfront
Klasse Gradient in K100 km






Im na¨chsten Schritt wird das Fronten-Erkennungs-
verfahren weiterentwickelt. Das Verfahren lokalisiert
Fronten automatisch um einen definierten Stand-
ort herum und gibt ihre Sta¨rke und Richtung aus.
Zusa¨tzlich wird ein optischer Abgleich mit Wetterkar-
ten des Deutschen Wetterdienstes durchgefu¨hrt, um
das Verfahren empirisch zu u¨berpru¨fen. Das Verfah-
ren wird nun anhand dem Beispiel aus Abbildung 5.19
vorgestellt. Zuna¨chst werden die Temperaturgradien-
ten in den acht definierten Richtungen (Nord, Nord-
ost, Ost, Su¨dost, Su¨d, Su¨dwest, West und Nordwest)
und fu¨r jeweils drei Radien (140, 250 und 390 km) be-
rechnet.
3Die a¨quipotentielle Temperatur oder auch potentielle A¨quivalenttemperatur ist die Temperatur, die
ein Luftpaket annimmt, wenn der gesamte enthaltene Wasserdampf bei konstantem Druck kondensiert ist
und dem Luftpaket die freiwerdende Kondensationswa¨rme wieder zugefu¨hrt wird. Das Luftpaket hat dann
die A¨quivalenttemperatur. Wird es nun trockenadiabatisch auf 1000 hPa gebracht, hat es die potentielle
A¨quivalenttemperatur.
4Linien gleicher Entropie werden als Isentropen bezeichnet. Bleibt die Entropie bei einem (thermodyna-
mischen) Prozess konstant, so wird dieser Prozess als isentrop bezeichnet. Entropie kann durch diabatische
Prozesse zu- oder abgefu¨hrt werden und nach dem 2. Hauptsatz nur durch irreversible Prozesse erzeugt wer-
den. Folglich ist ein adiabatisch, reversibler Prozess immer auch isentrop. Die Umkehrung gilt jedoch nicht,
denn der irreversible Entropiezuwachs bei einem thermodynamischen Prozess ko¨nnte auch diabatisch exakt
kompensiert werden, so dass Netto eine Isentropie herrscht. In der Meteorologie wird als Analogon zur Physik
gern die potentielle Temperatur benutzt. Dementsprechend werden Linien gleicher potentieller Temperatur als
Isentropen bezeichnet.
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Abb. 5.18 – Gradienten der a¨quipotentiellen Temperatur in Abha¨ngigkeit vom Abstand
vom Messstandort (hier Palma de Mallorca), ausgedru¨ckt durch die drei Radien von 140
(Quadrat mit gestrichelter Linie), 250 (Raute mit durchgezogener Linie) und 390 km (Plus-
zeichen mit gepunkteter Linie), sowie von der Richtung. Rote Symbole stehen fu¨r positive
Gradienten, blaue fu¨r negative.
Abbildung 5.18 stellt die 24 Gradienten grafisch dar, wobei positive Werte in Rot und negative
Werte in Blau markiert sind und die La¨nge der Linie die Sta¨rke des Gradienten widerspiegelt.
Die Grafik zeigt, dass ein sehr starker Temperaturgradient in Richtung Nordwest vorliegt.
Dieser unterschreitet den schon genannten Schwellwert von −2,5K100 km (Klasse 1). Des Weiteren
sind Richtung Osten zwei positive (rote) Gradienten und ein negativer (blauer) Gradient zu
sehen. Die beiden positiven Werte repra¨sentieren die zwei la¨ngeren Radien (250 km markiert
durch eine Raute und 390 km markiert durch ein Pluszeichen), der negative Wert kommt
beim ku¨rzesten Radius von 140 km (markiert durch ein Rechteck) vor. Dieser Temperatur-
sprung in eine spezielle Richtung weist darauf hin, dass die Kaltfront sich in diesem Bereich
befindet, na¨mlich o¨stlich von Palma in einem Abstand zwischen 140 und 250 km. Durch einen
Vergleich mit der Wetterkarte (siehe Abbildung 5.19, oben) wird das Ergebnis besta¨tigt. Die
Automatisierung des Verfahrens macht es mo¨glich zwischen acht Messstandorten zu wa¨hlen:
Catania (Italien), Haute Provence (Frankreich), Cuneo Levaldigi (Italien), Oberpfaffenhofen
(Deutschland, Palma de Mallorca (Spanien), Prag (Tschechien), Wien (O¨sterreich) und die
Zugspitze (Deutschland).














0 8 16 24

















































0 8 16 24

































0 8 16 24






































0 8 16 24





































Abb. 5.19 – Bodendruckkarten vom Deutschen Wetterdienst (oben; siehe im Anhang 6
in groß), Contourplots der a¨quipotentiellen Temperatur u¨berlagert mit dem Bodendruck
(weiß) aus ECMWF-Daten (Mitte) sowie Gradient der a¨quipotentiellen Temperatur nach
Su¨den gerechnet (unten). Dargestellt sind dabei nur Werte die kleiner als 2,7 K/100 km
sind und somit nur Kaltfronten zeigen. Die linke Reihe zeigt den Zeitpunkt 16.12.2011 um
6 UTC, die rechte Reihe den 17.12.2011 0 UTC.
































































Abb. 5.20 – Kombinationsplot: der obere Teil zeigt die Schwerewellenaktivita¨t zwi-
schen 17 und 25 km Ho¨he (schwarze Kurve). Der untere Teil zeigt den Bodendruck in hPa
(schwarz) und die Frontenaktivita¨t, dargestellt durch den minimalen Temperaturgradienten
in K/100 km (rot). Es ist der Zeitraum vom 18.09. bis 17.12.2011 an der Station Palma de
Mallorca dargestellt.
Im letzten Schritt des Verfahrens wird die lokalisierte Front mit erho¨hter Schwerewellenakti-
vita¨t sowie einem Druckabfall am Messstandort korreliert. Dazu wird das Lokalisierungsver-
fahren mit der Bodendruck- sowie der SWA-Zeitreihe fu¨r die entsprechende Station kombi-
niert. Abbildung 5.20 stellt eine grafische Auswertung der Zusammenha¨nge dar. Im unteren
Teil wird in schwarz der Bodendruck an der Messstation Palma de Mallorca und der mini-
male Temperaturgradient in Rot gezeigt, wobei nur Temperaturgradienten dargestellt sind,
die den erwa¨hnten Grenzwert von −2,5K100 km unterschreiten und damit einer der fu¨nf Klassen
aus Tabelle 5.4 angeho¨ren. In der oberen Ha¨lfte ist die Schwerewellenaktivita¨t wiederzufin-
den (schwarze Kurve). Der gezeigte Zeitraum bezieht sich auf die Radiosondenmessungen der
CESAR-Kampagne (18.09. - 17.12.2011). Abbildung 5.20 macht deutlich, dass Spitzenwerte
in der Schwerewellenaktivita¨t immer zeitgleich mit einem Abfall des Bodendrucks, also ei-
nem Tiefdruckeinfluss bei Palma auftreten. Zudem zeigen auch kleinere Ausschla¨ge in der
SWA eine optische A¨hnlichkeit. Niedrigere Werte der Schwerewellenaktivita¨t kommen in ei-
nem Zeitraum vor, wo eindeutig vermehrte und starke Frontenaktivita¨t vorlag.
Die Korrelationskoeffizienten zwischen den drei Parametern Druck, SWA und Gradient der
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Tabelle 5.5 – Kreuzkorrelation der Parameter Bodendruck, SWA und Gradient der
a¨quipotentiellen Temperatur
τ -24 h -18 h -12 h -6 h ±0 h +6 h +12 h +18 h +24 h
Parameter
Front - SWA +0,15 +0,25 +0,23 +0,26 +0,20 -0,05 +0,02 -0,05 +0,10
Front - Druck -0,24 -0,22 -0,28 -0,30 -0,32 -0,30 -0,25 -0,27 -0,28
SWA - Druck -0,19 -0,28 -0,34 -0,32 -0,27 -0,22 -0,17 -0,15 -0,15
a¨quipotentiellen Temperatur werden untersucht. Um dem zeitlichen Versatz der Spitzenwerte
in den Parametern gerecht zu werden, werden Kreuzkorrelationen verwendet. Dabei werden
die Zeitreihen um τ = −4,−3,−2,−1, 0,+1,+2,+3,+4 zueinander verschoben. Eine Zeit-
schritt entspricht 6 Stunden. Die Ergebnisse der Kreuzkorrelationen sind in Tabelle 5.5 zu-
sammengefasst. Die ho¨chsten Korrelationskoeffizienten sind grau hinterlegt. Negative Werte
bedeuten, dass eine Antikorrelation vorliegt, wa¨hrend positive Koeffizienten fu¨r eine direkte
Korrelation stehen. Der Zusammenhang zwischen dem Gradient der a¨quipotentiellen Tem-
peratur (= Front) und der SWA zeigt eine geringe positive Korrelation, die im Maximum
+ 0,26 betra¨gt. Der maximale Koeffizient fu¨r die Korrelation zwischen SWA und Bodendruck
betra¨gt - 0,34. Das bedeutet, je tiefer der Druck ist desto gro¨ßer ist die SWA. Eine a¨hnlicher
Zusammenhang ergibt sich fu¨r den Temperaturgradient versus dem Bodendruck (- 0,32): je
sta¨rker der Gradient wird, desto tiefer ist auch der Druck.
5.2.4 Diskussion der Ergebnisse
Die Schwerewellenaktivita¨t an den vier betrachteten Stationen weist einen deutlichen Jah-
resgang auf, mit einem Maximum im Winter und einem Minimum im Sommer. Ein solcher
Jahresgang wurde hier bereits in den Energiedichten und Impulsflu¨ssen (siehe Kapitel 5.1)
sowie in anderen Studien (vgl. z. B. Chane-Ming et al., 2007; Zhang et al., 2010, 2014) nach-
gewiesen. Die Berechnung des simplen Maßes fu¨r die Schwerewellenaktivita¨t erfolgte dabei fu¨r
den stratospha¨rischen Bereich zwischen 17 und 25 km Ho¨he, wie es in der Literatur oft ver-
wendet wird (Vincent und Alexander, 2000; Wang und Geller, 2003; Gong und Geller, 2010)
und sowohl Randeffekte des Enttrendungsverfahrens, als auch Fehler durch die Anpassung an
der Tropopause ausschließt. Es konnte dabei auch gezeigt werden, dass sich die wesentlichen
Schwerewellensignaturen der unteren Stratospha¨re in diesem Ho¨henbereich befinden.
Wie bereits viele andere Vero¨ffentlichungen zeigen, sind tropische Zyklone (vgl. z. B. Kim
et al., 2009; Kumar et al., 2011; Chane-Ming et al., 2014) und tropische Konvektion (sie-
he z. B. Dutta et al., 2009; Tulich und Kiladis, 2012; Jewtoukoff et al., 2013) signifikante
Quellen fu¨r Schwerewellen. Modellstudien besta¨tigen dies (z. B. Grimsdell et al., 2010; Lane
und Zhang, 2011). Die in Kapitel 5.2 vorgestellten Ergebnisse zeigen, dass auch extratropi-
sche Zyklone bzw. Tiefdruckgebiete der mittleren Breiten in Zusammenhang mit versta¨rkter
Schwerewellenaktivita¨t auftreten. Dazu gibt es bisher nur wenige Studien (vgl. Sato et al.,
1995; Hoffmann und Alexander, 2010). Diese Arbeit mo¨chte die Hypothese pru¨fen, ob die
Sta¨rke der Schwerewellenquelle (Tiefdruckgebiet) mit der Sta¨rke der daraus resultierenden
Wirkung (Schwerewellenaktivita¨t) in Zusammenhang steht. Das Zentrum eines Tiefdruck-
gebiet der mittleren Breiten als Schwerewellenquelle wird dabei mithilfe des Bodendrucks
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charakterisiert, wa¨hrend Fronten anhand der a¨quipotentiellen Temperatur untersucht wer-
den. Die Analysen zeigen keinen starken linearen Zusammenhang zwischen den betrachteten
Parametern. Die Ergebnisse zeigen aber, dass ein Zeitversatz von 12 Stunden zwischen der
erho¨hten SWA und dem Druck/ Druckgradient zu den besten Korrelationskoeffizienten fu¨hrt.
Der vorhandene zeitliche Versatz der Extrema im Bodendruckgradient und der SWA sowie
die Nichtlinearita¨t des Zusammenhangs zwischen den beiden Parametern haben einen nega-
tiven Einfluss auf die Korrelationskoeffizienten. Ein starker Druckgradient kann zwei Gru¨nde
haben: zum einen ko¨nnen die Isobaren sehr stark gedra¨ngt sein, zum anderen kann die Zug-
geschwindigkeit des Tiefs entscheidend sein, wenn das Tief sich mit seinen Zentrum rasch in
Richtung der Messstation bewegt. Fehlende Druckgradienten in Bereichen hoher SWA sind
darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass sich der Druck entweder innerhalb von 12 Stunden nicht gea¨ndert
oder leicht erho¨ht hat. Dies kann beispielsweise sein, wenn das Tiefdruckgebiet sich horizontal
weit erstreckt oder wenn sich der Zyklon nur ma¨ßig bewegt bzw. durch eine Großwetterlage
blockiert wird. Fu¨r die weiterfu¨hrenden Arbeiten ist es daher erforderlich die Zugrichtung und
Zuggeschwindigkeit des Tiefs sowie dessen Ausdehnung zu beru¨cksichtigen. Dazu wa¨re eine in-
tensive Analyse der Bodenluftdruckfelder u¨ber den gesamten Zeitraum der Analysen in zeitlich
hoch aufgelo¨ster Form (∼6 h) no¨tig. Ein passender Datensatz wa¨ren die ECMWF-Analysen.
U¨berdies ist eine Betrachtung der vertikalen und horizontalen Ausbreitungsrichtungen der
einzelnen Schwerewellen wichtig, um die Quellzuweisung zu vereinfachen. Auch die Verwen-
dung eines Raytracing-Verfahrens wie GROGRAT (Gravity-wave Regional Or Global Ray
Tracer; vgl. (Eckermann und Marks, 1997)) bietet an dieser Stelle einen guten Ansatzpunkt,
um die Quelle besser identifizieren zu ko¨nnen (z.B. Demissie et al., 2014).
Mithilfe einer Waveletanalyse wird der Zusammenhang zwischen Bodenluftdrucka¨nderungen
und A¨nderungen im Impulsfluss hergestellt. Die gefundenen Periodendauern sind sich sehr
a¨hnlich und entsprechen typischen Periodendauern von planetaren Wellen (siehe z. B. Forbes,
1995). Anhand der Ergebnisse wird gezeigt, dass nicht nur ein leichter linearer Zusammenhang
zwischen der Sta¨rke der Quelle und der SWA besteht, sondern, dass auch die Schwankungen
der beiden Parameter durch a¨hnliche Periodendauern gepra¨gt sind. Die planetaren Wellen,
die in Zusammenhang mit den Zugbahnen von Tiefdruckgebieten stehen, beeinflussen damit
auch indirekt die Schwerewellenaktivita¨t. Hier ist es vor allem im Hinblick auf den Klimawan-
del und die damit mo¨glicherweise verbundene A¨nderung der Intensita¨t und der Zugbahnen
von Tiefdruckgebieten (siehe z. B. Graham und Diaz, 2001; Ulbrich et al., 2007) no¨tig, weiter
Forschung zu betreiben. Dabei ist es besonders wichtig, die Sta¨rke des Tiefdruckgebietes noch
deutlicher zu quantifizieren, als es mithilfe des Bodendrucks an einer Station im Rahmen
dieser Arbeit mo¨glich ist. Des Weiteren kann der zeitliche Versatz der korrelierten Parameter
bei der Vorhersage von A¨nderungen im Tiefdruckgebiet genutzt werden, da die A¨nderung der
SWA der A¨nderung im Bodendruck vorausgeht.
Das automatische Verfahren zur Lokalisierung von Kaltfronten ist neuartig in dieser Form und
funktioniert gut. Eine Weiterentwicklung wa¨re an der Stelle des Zusammenhangs zwischen der
Front und der SWA no¨tig, da die Ergebnisse noch Schwa¨chen aufweisen. Die Ausbreitungsrich-
tungen und Phasengeschwindigkeiten der Schwerewellen sollten beru¨cksichtigt werden, ebenso
wie die Ausbreitungsrichtung der Front.
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5.3 Auswertung der CESAR-Messkampagne
Um den Einfluss von starken Tiefdruckgebieten und Fronten auf die stratospha¨rische Schwe-
rewellenaktivita¨t na¨her zu untersuchen, wurde im Rahmen des Projektes CESAR eine Mess-
kampagne durchgefu¨hrt.
5.3.1 Temperaturfluktuationen
Der obere Teil von Abbildung 5.21 zeigt die Temperaturresiduen in Kelvin, variierend mit Zeit
und Ho¨he. Zwei Dinge sind zu erkennen: Zum einen wird die Tropopausenregion wa¨hrend der
gesamten Kampagne durch teilweise stark negative Werte (− 10 bis− 2 K) im Bereich zwischen
9 und 14 km Ho¨he repra¨sentiert. Zum anderen gibt es Bereiche starker SWA. Die negativen
Werte in der Tropopausenregion ko¨nnen durch die Tatsache erkla¨rt werden, dass der kubi-
sche Spline die Tropopause nicht ausreichend gut nachbilden und damit fa¨lschlicherweise als
Welle interpretiert werden kann (Kramer et al., 2015). Aus diesem Grund werden auch nur
Residuen aus Ho¨hen u¨ber der 17 km-Grenze auf Schwerewellenaktivita¨t hin analysiert. Insbe-
sondere die zweite Ha¨lfte der Periode P7 wird durch eine schwach ausgepra¨gte Tropopause
charakterisiert. Das ist ein Hinweis auf eine A¨nderung der aktuellen Wettersituation, wie z.B.
der Durchzug einer Kaltfront, der zu einer Reduzierung des Temperaturgradienten fu¨hrt.
Die zwei bereits erwa¨hnten Perioden herausragender Schwerewellenaktivita¨t sind im oberen
Teil der Grafik 5.21 durch schwarze Rechtecke markiert. Es ist zu erkennen, dass diese beiden
Perioden starker SWA mit einem Absinken und Abschwa¨chen der Tropopausenho¨he einher-
gehen. Eine unzureichende Nachbildung der Tropopausenregion durch den kubischen Spline
kann dann dazu verwendet werden, einen Hinweis auf eine A¨nderung der Wettersituation zu
geben. Das Absinken der Tropopause sowie A¨nderungen im Temperaturgradient sind dabei
die wichtigen Faktoren.
5.3.2 Vergleich von Schwerewellenaktivita¨t, Druck und Wind
Im unteren Teil der Abbildung 5.21 wird ein Zusammenhang der beiden Perioden starker
SWA mit sinkendem Bodendruck und einer sehr hohen tropospha¨rischen Windgeschwindig-
keit hergestellt. Dazu ist die Grafik in drei Teile gespalten. Der unterste Teil zeigt den zeitli-
chen Verlauf des Bodendrucks wa¨hrend der Kampagne am Messstandort Palma de Mallorca
(bodennah, untere Tropospha¨re). Im mittleren Teil der Grafik ist die Geschwindigkeit des
Hintergrundwindes mit der Ho¨he (0 - 20 km) dargestellt, wobei der Bereich zwischen 5 und
15 km entscheidend ist (mittlere bis obere Tropospha¨re), um den tropospha¨rischen Jet zu
untersuchen. Der oberste Teil gibt die Schwerewellenaktivita¨t in der unteren Stratospha¨re
(17 - 25 km) mithilfe der Residuenquadratsummen an. Mithilfe der schwarzen leicht schra¨g
verlaufenden vertikalen Linien wird ein mo¨glicher zeitlicher Zusammenhang zwischen den
drei Parametern verdeutlicht. Kommt es bodennah zu einem Druckabfall aufgrund eines sich
na¨hernden Tiefdruckgebietes, steigt die Windgeschwindigkeit des Jets erheblich an und in
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Abb. 5.21 – a) Gezeigt sind die Temperaturresiduen zwischen 0 und 30 km, wobei schwar-
ze umrandete Gebiete auf besonders aktive Phasen von Schwerewellen hindeuten.
b) Dargestellt sind der Bodendruck (unten in hPa) - troposph. Wind (Mitte in m/s) - stra-
tosph. Schwerewellenaktivita¨t (oben in K2); schra¨ge schwarze Linien sind per Hand ein-
gefu¨gt und sollen die mo¨gliche zeitliche Abfolge und damit die Verbindung der drei Para-
meter verdeutlichen; die gepunktete schwarze Linie markiert eine mo¨gliche weitere Verbin-
dung.
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der Stratospha¨re kommt es zu einer deutlich erho¨hten Schwerewellenaktivita¨t. Die gepunk-
tete schwarze Linie soll eine mo¨gliche weitere Verbindung darstellen, die mit der ersten von
zwei Konvektionslinien der Kaltfront vom 16. auf den 17. November assoziiert werden kann.
Maximale Windgeschwindigkeiten und minimaler Druck sind erst wa¨hrend dem Durchzug der
zweiten Konvektionslinie einige Stunden spa¨ter zu beobachten.
5.3.3 Horizontale Ausbreitungsrichtung
Neben der allgemeine SWA in der Stratospha¨re werden auch die mittleren horizontalen Aus-
breitungsrichtungen der Schwerewellen in diesem Bereich ausgewertet. Wie Abbildung 5.22
zeigt, sind auch in diesem Fall die Unterschiede zwischen den beiden Berechnungsmetho-
den (Stokes-Parameter und Hodographenanalyse) eher gering. Klar ersichtlich sind, wie auch
bereits in Grafik 5.1, die dominanten Richtungen von Nordwest und Su¨dost.
Abb. 5.22 – Horizontale Ausbreitungsrichtungen (Einteilung wie in Abb. 5.1) wa¨hrend der
CESAR-Kampagne; die Ergebnisse wurden mithilfe der Hodographenanalyse in Lila und
mithilfe der Stokes-Parameter in Gru¨n erzielt. Der grau Kreis markiert dabei die Anzahl
von 30.
5.3.4 Schwerewellenaktivita¨t in der mittleren Atmospha¨re
In der Nacht vom 16. auf den 17. Dezember 2011 bewegte sich eine starke Kaltfront aus
Richtung Nordwest u¨ber Mallorca hinweg. In Abbildung 5.23 sind zwei Satellitenbilder zu
sehen, die zum einen die Konvektion vor (links) dem Frontendurchzug zeigt, zum anderen die
Konvektion als die Front bereits Mallorca passiert hatte (rechts).
Obwohl Wolken bei den GRIPS-12 Messungen dazu fu¨hren ko¨nnen, dass keine Temperatur-
werte abgeleitet werden ko¨nnen, machten es zwei nahezu wolkenfreie Na¨chte (16./17.12. und
17./18.12.2011) mo¨glich, fast lu¨ckenlose Temperaturzeitreihen mit dem GRIPS-Instrument zu
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Abb. 5.23 – MSG (Meteosat Second Generation) Seviri-Satellitenbilder einer Kaltfront
u¨ber Mallorca, aufgenommen vor der U¨berquerung (16.12.2011, 16:00 UTC) von Mallorca,
als die Front noch u¨ber dem spanischen Festland liegt, und danach (17.12.2011, 7:45 UTC),
als sie sich bereits su¨do¨stlich befindet.
messen. Abbildung 5.24 stellt den Zusammenhang zwischen den Radiosondenmessungen und
den zugeho¨rigen GRIPS-Zeitreihen wa¨hrend und nach der Front dar. Im unteren Bereich ist
ein Konturplot der Temperaturresiduen fu¨r den Zeitraum 16. - 18.12.2011 gezeigt. Im oberen
Bereich werden die Temperaturzeitreihen der Mesopausenregion in Rot dargestellt (Na¨chte
vom 16./17.12. und vom 17./18.12.2011). Wa¨hrend des Zeitraums, in dem die Kaltfront Mal-
lorca passierte und der durch den schwarzen Rahmen markiert ist, sind die Amplituden der
Temperaturfluktuationen in der unteren Stratospha¨re moderat; die Mesopausentemperaturen
nehmen aber stark zu. Dieser Temperaturanstieg ist mo¨glicherweise eine Folge des Fronten-
durchzugs, wird hier aber nicht na¨her untersucht. Versta¨rkte Schwerewellenaktivita¨t zeigt
sich nach der Front in der unteren Stratospha¨re. Um das Auge zu leiten, entha¨lt die Grafik
per Hand eingezeichnete horizontale Strichpunktlinien; sie markieren die Wellenfronten einer
Welle von 6 - 7 km vertikaler Wellenla¨nge. Senkrecht zu den Wellenfronten sind die vertikalen
Ausbreitungsrichtungen der Signaturen eingezeichnet (vertikal ausgerichtete Strichpunktlini-
en).
Weiterfu¨hrend wird die HA auf die Temperatur- und Windfluktuationen der Radiosondenauf-
stiege zwischen dem 17. und 18.12.2011 angewendet. Es werden die verschiedensten vertikalen
Wellenla¨ngen gefunden (siehe auch Abb. 4.1). Fu¨r die meisten Sondierungen ergibt sich dabei
eine vertikale Wellenla¨nge zwischen 6 und 7 km (siehe Tab. 14 im Anhang 6). Neben diesen
werden auch eine Reihe von kleineren Wellenla¨ngen abgeleitet. Fu¨r Wellen mit Amplituden
kleiner 0,5 K gilt, dass sie nicht vom Fehlerbalken zu unterscheiden sind und damit aus den
folgenden Analysen ausgeschlossen werden. Der Vergleich der Parameter aus der Spektral-
analyse und denen, die per Auge aus der Grafik 5.24 abgelesen werden ko¨nnen, zeigt, dass
eine Welle mit vertikaler Wellenla¨nge von 6 - 7 km in der unteren Stratospha¨re vorhanden
war. Abschließend werden intrinsische Frequenzen, horizontale Ausbreitungsrichtungen, ho-
rizontale Wellenla¨ngen, horizontale und vertikale Gruppen- sowie Phasengeschwindigkeiten
abgeleitet. Die Ergebnisse sind in Tabelle 5.6 zusammengefasst.
Zum Vergleich werden ebenfalls die Mesopausentemperaturen der Nacht 17./18.12.2011 mit
der HA analysiert. Es ergeben sich vier Sinusschwingungen mit Perioden zwischen 1,5 und
10 h. Das GRIPS-Instrument vermisst verschiedene OH Airglow Vibrationsu¨berga¨nge (OH(3-
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Tabelle 5.6 – Wellenparameter abgeleitet aus den Ergebnissen der HA, fu¨r vertikale Wel-
lenla¨ngen von 6 und 7 km
Wellenparameter Wertebereich
Intrinsische Frequenz 4,0·10−4 1/s – 6,0·10−4 1/s
Horizontale Wellenla¨nge 117 km – 162 km
Vertikale Gruppengeschwindigkeit 0,9 m/s – 1,5 m/s
Horizontale Gruppengeschwindigkeit 24,0 m/s – 25,5 m/s
Zonale Phasengeschwindigkeit -11,6 m/s – -4,9 m/s
Dauer fu¨r 70 km Ho¨henbereich 12 h – 20 h
Periodendauern 116 min – 764 min
Vertikale Ausbreitungsrichtung Aufwa¨rts
Horizontale Ausbreitungsrichtung 119◦ – 172◦
1) und OH(4-2)), die aus leicht unterschiedlichen Ho¨he stammen. Ein Vergleich der Emissionen
zeigt, dass die vermessenen Wellen sich nach oben ausgebreitet haben (perso¨nl. Kommuni-
kation Carsten Schmidt). Der Zeitversatz zwischen den verschiedenen Emissionen erlaubt
zusa¨tzlich eine Abscha¨tzung der vertikalen Wellenla¨ngen der Wellen. Allerdings la¨sst sich
nur fu¨r die 10 h-Periode ein genaues Ergebnis ableiten, da sie die gro¨ßte Amplitude auf-
weist. Die vertikale Wellenla¨nge bela¨uft sich auf 7± 2,3 km. Um den Bereich zwischen den
beiden Messverfahren zu schließen, werden Satellitenmessungen von TIMED/SABER her-
angezogen (fu¨r Details siehe http://saber.gats-inc.com) und nach zeitlicher sowie o¨rtlicher
U¨bereinstimmung mit Mallorca und dem Durchzug der Front gefiltert. Es sind zwei passende
Temperaturprofile vorhanden (16.12.2011 19:20 UTC und 18.12.2011 01:40 UTC). Zur Ablei-
tung der Schwerewellensignaturen wird das beschriebene Enttrendungsverfahren verwendet
(Limit der vertikalen Wellenla¨ngen bei der Filterung war 20 km). Durch die Anwendung der
HA auf zwei definierte Ho¨henbereiche der Temperaturprofile, 18 - 50 km und 52 - 87 km, wird in
beiden Ho¨henbereichen fu¨r das erste der beiden Profile (16.12.2011) eine vertikale Wellenla¨nge
zwischen 6 - 7 km abgeleitet. Im zweiten Profil ergibt sich keine passende Wellenla¨nge. Dies
kann durch erkla¨rt werden, dass die erste SABER-Messung deutlich na¨her an der Kaltfront
durchgefu¨hrt wurde (weniger als 110 km Entfernung) als das zweite Profil (circa 300 km Ent-
fernung).
Schwerewellen werden auf dem Weg durch die Atmospha¨re stark durch die Umgebung be-
einflusst. Es kommt oft zu Abweichungen von der linearen Wellentheorie (z. B. Fritts et al.,
2006). Es wird daher u¨berpru¨ft, ob eine vertikale Ausbreitung der betrachteten Wellen bis in
die Mesopausenregion mo¨glich war. Dazu werden Phasengeschwindigkeiten und horizontale
Hintergrundwinde miteinander verglichen, weil der zonale Hintergrundwind u0 Schwerewellen
filtern kann (c < u0). Die zonalen Phasengeschwindigkeiten der 6 - 7 km Welle liegen wa¨hrend
des betrachteten Zeitraumes zwischen ∼ -12 m/s und ∼+14 m/s fu¨r den Zeitraum vom 17. bis
18.12.2011. Zum Vergleich werden zonale Windgeschwindigkeiten in Palma de Mallorca fu¨r
vier Zeitpunkte am 17.12.2011 (0, 6, 12 und 18 UTC) basierend auf ECMWF-Daten herange-
zogen. Es zeigt sich, dass eine vertikale Ausbreitung einigen der abgeleiteten Schwerewellen
von der tropospha¨rischen Quelle bis in die Mesopausenregion mo¨glich war, wie z.B. der im
Beispiel angesprochenen Welle aus Tabelle 5.6. Die Annahme, dass sich eine Schwerewelle mit
λz ≈ 6 - 7 km vertikal von der unteren Stratospha¨re bis in die obere Mesospha¨re ausgebreitet
hat, ist damit gerechtfertigt.
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Abb. 5.24 – Unten: Kon-
turplot der Temperaturresi-
duen fu¨r den Zeitraum 16.-
18.12.2011 zwischen 0 und
30 km Ho¨he
Oben: Mesopausentempera-
turen in circa 87 km Ho¨he fu¨r
die beiden Na¨chte 16./17.12.
und 17./18.12.2011.
Die linke Zusatzachse mar-
kiert den Abstand der beiden
Messsysteme. Die schwarze
Box zeigt den Zeitraum, in
dem die Front Mallorca pas-
siert hat. Die mit Strichpunk-
ten gekennzeichneten horizon-
tal ausgerichteten Linien sind
per Hand eingefu¨gt und ver-
deutlichen die Wellenfronten
einer Welle von 6 - 7 km verti-
kaler Wellenla¨nge. Senkrecht
zu den Wellenfronten ist die
vertikale Ausbreitung der Si-
gnaturen eingezeichnet.
Abb. 5.25 – Horizontale Ausbreitungs-
richtungen in 30◦-Abschnitte eingeteilt,
wobei 0◦ mit Richtung Ost assoziiert wird
und die Winkel gegen den Uhrzeigersinn
zunehmen; die Ergebnisse sind mithilfe
der Hodographenanalyse berechnet. Der
lila Anteil markiert die Ausbreitungsrich-
tungen der Schwerewellen vor dem Durch-
zug der Kaltfront am 16.12.2011, wa¨hrend
der gru¨ne Anteil die Richtungen der Wel-
len nach dem Passieren der Kaltfront am
17.12.2011 darstellt. Graue Linien markie-
ren hier 1-er Schritte.
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Um ein abschließendes Bild von der Ausbreitung der Wellen vor, wa¨hrend und nach der
Front zu erhalten, werden fu¨r diesen Zeitraum die horizontalen Ausbreitungsrichtungen be-
trachtet. Abbildung 5.25 zeigt die Ergebnisse der Hodographenanalyse fu¨r das Ereignis, wobei
die lila Bereiche die Ausbreitungsrichtung der Wellen vor dem Durchzug der Front, die gru¨nen
Bereiche die Richtung danach markieren. Die Ergebnisse zeigen, dass die Wellen vor dem
Eintreffen der Front aus Nord/ Nordwest gekommen sind und sich in Richtung Su¨d/ Su¨dost
ausgebreitet haben; nach dem Durchzug der Front haben sich die Richtungen umgekehrt.
5.3.5 Energiedichten und Impulsflu¨sse
Um den Energietransport und die Impulsflu¨sse von Schwerewellen wa¨hrend der Kampagne
zu untersuchen, werden zuna¨chst die potentiellen und kinetischen Energiedichten fu¨r den
stratospha¨rischen Bereich ausgewertet (siehe Abb. 5.26). Die potentielle Energie (obere Teil-
grafik) sowie die kinetische Energie (untere Teilgrafik) zeigen im Allgemeinen einen zeitlich
a¨hnlichen Verlauf, wa¨hrend die kinetische Komponente aber um einen Faktor 2 gro¨ßer ist
als die potentielle. Beide Zeitreihen in Abb. 5.26 weisen erho¨hte Werte in den Messperioden
P3 und P7 der Kampagne auf. Die ho¨chsten Energiedichten (P3: Epot = 9 ± 2.2 J/kg und
Ekin = 24 ± 1.8 J/kg, P7: Epot = 18 ± 2.6 J/kg und Ekin = 33 ± 0.8 J/kg) erreichen
circa das Doppelte von den Werten wa¨hrend der u¨brigen Phasen (Epot = 6.1 ± 1.9 J/kg
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Abb. 5.26 – Energiedichten wa¨hrend der CESAR-Kampagne in der Stratospha¨re; die obe-
re Teilgrafik zeigt die potentielle Energiedichte, wa¨hrend die untere die kinetische Energie-
dichte darstellt.
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gesamt
Abb. 5.27 – Zeitreihen der vertikalen Impulsflu¨sse zwischen 17 und 25 km fu¨r den Zeit-
raum der CESAR-Kampagne. Die zonale Komponente ist in Rot dargestellt, die meridiona-
le in Blau und der totale Impulsfluss (Betrag) in Schwarz. Deutlich erkennbar sind Phasen
von erho¨htem Impulsfluss (P3, P7).
Wettersituationen nachgewiesen (Medicane und Kaltfront), zum anderen werden diese beiden
Zeitra¨ume durch erho¨hte Werte in potentieller und kinetischer Energie charakterisiert. Dies
ist ein Hinweis darauf, dass beide Wettersituationen dazu fu¨hren, dass ein erho¨hter Betrag
an Energie durch die Atmospha¨re transportiert wird.
Die Bestimmung der vertikalen Impulsflu¨sse dient dem Zweck, diesen Befund weiter zu quan-
tifizieren. Abbildung 5.27 zeigt die zeitliche Entwicklung des vertikalen Mittels des zonalen,
meridionalen und gesamten Impulsflusses vom 19. Oktober 2011 bis zum 18. Dezember 2011
fu¨r den stratospha¨rischen Ho¨henbereich zwischen 17 und 25 km. Einige Spitzenwerte in der
Impulsflusszeitreihe sind offensichtlich. Insbesondere Anfang November und Mitte Dezember
ist die Zeitreihe durch deutlich erho¨hte Werte gepra¨gt. Diese Werte stimmen sehr gut mit
den bereits erwa¨hnten Wettersituationen u¨berein. Wa¨hrend sowohl die zonale, als auch die
meridionale Komponente wa¨hrend P3 positiv sind (Medicane), fu¨hrt die Frontenaktivita¨t in
P7 bei der zonalen Komponente zu positiven und bei der meridionalen zu negativen Werten.
Dies bedeutet, dass alle Impulsflu¨sse nach oben gerichtet sind. Wa¨hrend P3 erfolgt die Aus-
breitung nach Osten bzw. Norden und wa¨hrend P7 nach Osten bzw. Su¨den.
Aufgrund der Ergebnisse in Abbildung 5.27 wird nun eine Fallstudie durchgefu¨hrt, um den
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Abb. 5.28 – Vertikale Impulsflu¨sse (links: zonal, mittig: meridional, rechts: absolut) zwi-
schen 17 und 25 km wa¨hrend einer wolkenfreien (31.10.2011 23 UTC) und einer konvektiven
Periode (05.11.2011 11 UTC).
Impulsfluss vor und wa¨hrend eines starken Tiefdruckgebietes na¨her zu untersuchen. Dazu wer-
den zum Vergleich ein Tag mit ruhiger, wolkenloser Wetterlage gewa¨hlt (30.10.2011, 23 UTC)
und ein Tag, wa¨hrend dem sich das Zentrum des Tiefs u¨ber Mallorca befand und der Zyklon
sich intensivierte (05.11.2011, 11 UTC). Mithilfe der in Kapitel 2.2.2 dargestellten Formeln
ist es mo¨glich, Ho¨henprofile der Impulsflu¨sse in der unteren Stratospha¨re aus den Fluktuatio-
nen von Temperatur und Wind abzuleiten. Abbildung 5.28 stellt diese vertikalen Impulsflu¨sse
der beiden ausgewa¨hlten Messungen fu¨r den stratospha¨rischen Bereich zwischen 17 km und
25 km dar. Die konvektive Periode zeigt gegenu¨ber der Vergleichsmessung einen starken An-
stieg in den Impulsflusswerten. Außerdem variieren die Impulsflusswerte mit der Ho¨he sehr
stark. Durch einen Vergleich der meridionalen und der zonalen Komponente ist ein kleiner
ho¨henabha¨ngiger Versatz der Kurven zu erkennen, der durch den Phasenunterschied der Welle
in der zonalen und meridionalen Windgeschwindigkeit entsprechend der Theorie zu erkla¨ren
ist (Gossard und Hooke, 1975). Da ein direkter Vergleich der ho¨henabha¨ngigen Kurven da-
durch sehr schwierig ist, werden die Werte zusa¨tzlich u¨ber den stratospha¨rischen Ho¨henbereich
aufintegriert und erneut verglichen. Es ergeben sich fu¨r die ruhige Wetterlage fu¨r beide Kom-
ponente der Wert (1,1± 0,1) m2/s2, wa¨hrend die Impulsflu¨sse, die mit den konvektiven Wet-
terperioden in Verbindung gebracht werden, zu einem mehr als viermal so hohen Wert fu¨hren
mit (5,0± 0,2) m2/s2 (zonal und meridional). Maximal fu¨hrt der Medicane also zu einer Zu-
nahme von (3,9± 0,3) m2/s2.
Mithilfe der Abbildung 5.29 wird der Anstieg der Impulsflusswerte in Zusammenhang mit
dem abnehmenden Druck durch den Sturm noch einmal verdeutlicht. Sie zeigt in Schwarz



























































Abb. 5.29 – Integrierte Impulsflu¨sse fu¨r die zonale Komponente (a, gestrichelt mit Stern-
chen) und die meridionale Komponente (b, gestrichelt mit Sternchen) zusammen mit dem
Bodendruck (durchgezogene Linie mit Pluszeichen) auf Mallorca im Zeitraum 23.10. -
9.11.2011. Die grauen Kreise markieren die in Abbildung 5.28 verwendeten Messungen.
(gestrichelte Linie mit Sternchen) die integrierten Impulsflusswerte (a: zonal, b: meridional)
fu¨r den Zeitraum 23.10. - 09.11.2011. Mit der durchgezogenen Linie (Pluszeichen) sind die
zugeho¨rigen Bodendruckwerte eingezeichnet. Die grau umrandeten Sternchen markieren die
beiden beschriebenen Messungen der wolkenlosen (30.10.2011, 23 UTC) und der konvektiven
Periode (05.11.2011, 5 UTC). Neben dem beschriebenen Beispiel ist in der vorderen Ha¨lfte der
Grafik zusa¨tzlich ein weiteres Ereignis erkennbar, bei dem abnehmender Druck und erho¨hte
Impulsflu¨sse zeitlich zusammenfallen. Dieser Fall wird hier nicht weiter untersucht.
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5.3.6 Diskussion der Ergebnisse
Mithilfe einer Messkampagne wurden einige Schwerewellenparameter, abgeleitet aus Radioson-
den- und Airglowmessungen, in Zusammenhang mit signifikanten Wettersituationen analy-
siert. Erho¨hte Schwerewellenaktivita¨t in der unteren Stratospha¨re konnte dabei wa¨hrend der
Entwicklung eines Hurrikan-a¨hnlichen Sturms sowie des Passierens einer Kaltfront nachge-
wiesen werden. Es wird angenommen, dass die Quellen der abgeleiteten Schwerewellen die
Ereignisse aus P3 (Medicane) und P7 (Front) selbst sind. Es konnte gezeigt werden, dass eine
mittlere Basisschwerewellenaktivita¨t von 135 K2 vorliegt. Es liegt nahe, dass diese Aktivita¨t
auf stetig angeregte Leewellen zuru¨ckgefu¨hrt werden kann, die sich durch die Kombination
aus vorherrschender Windrichtung, welche normalerweise durch den sogenannten Poniente
(ein warmer Wind, der vom Festland Spaniens kommt) beeinflusst wird, und der im Nord-
westen der Insel liegenden Bergkette der Serra Tramuntana bilden. Es wurden dazu Satelli-
tenaufnahmen herangezogen (MSG-Seviri), in denen immer wieder Schwerewellen-Muster in
den Wolken sichtbar sind.
Der horizontale Hintergrundwind steht u¨ber die geostrophische Windapproximation in di-
rektem Zusammenhang mit dem Bodendruck. Eine A¨nderung im Wind kann einen Hin-
weis auf herannahende Fronten geben. Die Analyse tropospha¨rischer Windgeschwindigkeiten
und der zeitlich zugeho¨rigen Schwerwellenaktivita¨tszeitreihe zeigt entsprechend einen Zusam-
menhang zwischen außerordentlichem Abfall des Bodendrucks nahe dem Tiefdruckkern und
erho¨hter Schwerewellenaktivita¨t in der unteren Stratospha¨re. Erho¨hte Windgeschwindigkei-
ten in der oberen Tropospha¨re wurden als Konsequenz des Druckabfalls ebenfalls gefunden.
Die konvektiven Regionen eines Tiefdruckgebietes ko¨nnen Schwerewellen abstrahlen, wobei
hohe Windgeschwindigkeiten in der Jetregion die Wellen filtern ko¨nnen. Außerdem kann der
Einfluss des Zyklons zu einer Abschwa¨chung oder Versta¨rkung des Jets und damit zu ei-
ner schwa¨cheren oder sta¨rkeren Windscherung fu¨hren. Im Falle einer erho¨hten Windscherung
kann eine versta¨rkte Schwerewellenanregung auftreten, wa¨hrend bei einer abgeschwa¨chten
Windscherung weniger vertikal propagierenden Wellen gefiltert werden.
Die bereits erwa¨hnte vorherrschende Windrichtung auf Mallorca sowie die damit einhergehen-
de Durchzugsrichtung der Konvektion spiegeln sich auch in den bevorzugten Ausbreitungs-
richtungen der Schwerewellen in der unteren Stratospha¨re (Nordwest und Su¨dost) wider. Dies
konnte mithilfe einer Fallstudie (Frontendurchzug, P7) besta¨tigt werden. Wie auch in Leh-
mann et al. (2012) und anderen Modellstudien (Piani et al., 2000; Alexander et al., 2004)
beschrieben, bewegen sich Schwerewellen nicht nur von ihrer Quelle weg, sondern speziell
werden Wellen, die nach Osten propagieren, hauptsa¨chlich o¨stlich von der Konvektion beob-
achtet und nach Westen wandernde Wellen westlich davon. Andere Vero¨ffentlichungen zeigen
a¨hnliche Ergebnisse auch fu¨r topographisch angeregte Schwerewellen (Preusse et al., 2002;
Sato et al., 2011). Die Zugrichtung der Front, wie auf Abbildung 5.23 ersichtlich, und die
Einbeziehung des statischen Messstandortes besta¨tigt damit, dass die Wellen sich in dieser
Weise von ihrer konvektiven Quelle wegbewegen.
Im Zusammenhang mit der Kaltfront in der Nacht vom 16. auf den 17. Dezember 2011 wurde
gezeigt, dass eine Ausbreitung der Schwerewellen von der Quellregion in der Tropospha¨re bis
in die mittlere Atmospha¨re (Mesopausenregion) mo¨glich war. In der Studie von Suzuki et al.
(2013) werden a¨hnliche Ergebnisse pra¨sentiert. Es wird die vertikale Ausbreitung einer meso-
skaligen Schwerewelle von der unteren bis in die obere Atmospha¨re untersucht. Dabei werden
allerdings Airglow- und Lidarmessungen verwendet.
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Die Untersuchung von Energiedichten und Impulsflu¨ssen zeigte, wie bereits die Schwerewel-
lenaktivita¨t, dass ein zeitlicher Zusammenhang zwischen erho¨hten Werten und den beschrie-
benen speziellen meteorologischen Ereignissen besteht. Dies liefert den Hinweis, dass beide
Ereignisse zu einer erho¨hten Menge an Energie gefu¨hrt haben, die in der Atmospha¨re auf-
und abwa¨rts transportiert worden ist. Eine Fallstudie zum Vergleich der Impulsflu¨sse vor
und wa¨hrend dem Medicane lieferte in erster Linie das Ergebnis, dass die Schwerewellen, die
ein starker Sturm abstrahlt zu einer mehr als vierfachen Erho¨hung des Impulsflusses in der
unteren Stratospha¨re fu¨hrt. Eine detaillierte Betrachtung zeigte in manchen Ho¨henbereichen
wa¨hrend des Sturms sogar 10 bis 20-fach ho¨here Werte als davor. Ein Ergebnis, das beispiels-
weise auch mit der Studie von Nayar und Sreeletha (2003) u¨bereinstimmt. Im Hinblick auf
den Klimawandel und die damit mo¨glicherweise einhergehenden A¨nderungen in den Inten-
sita¨ten von Stu¨rmen (Graham und Diaz, 2001; Ulbrich et al., 2007) wird eine Modifikation
der Zyklon-induzierten Schwerewellenaktivita¨t erwartet. Sturminduzierte Schwerewellen (wie
wa¨hrend P3) transportieren große Mengen an Energie, wa¨hrend sie sich bis in die Mesopau-
senregion ausbreiten. Damit ko¨nnen sie die globale Zirkulation durch den sogenannten Effekt
des Schwerewellendrags maßgeblich beeinflussen. Die erst ku¨rzlich vero¨ffentlichte Studie von
Liu et al. (2014) verdeutlicht auf beeindruckende Weise durch die Anwendung des WACCM
(Whole Atmosphere Community Climate Model)-Modells, dass sich Schwerewellen angeregt
durch einen tropischen Zyklon in der Atmospha¨re auf eine Skala von planetare Wellen kon-
zentrisch ausbreiten. Eine genaue Charakterisierung der Schwerewellen, die durch tropische,
aber auch extratropische Stu¨rme angeregt werden, wird immer wichtiger, um die Parametri-
sierung in numerischen Klima- und Wettervorhersagemodellen zu verbessern.
Die hier vorgestellten Ergebnisse heben klar hervor, dass auch Stu¨rme in den mittleren Breiten
eine starken Schwerewellen-Impulsfluss erzeugen und dieser verglichen zu ruhigen Wetterlagen
deutlich erho¨ht ist. Daher ist es wichtig, Schwerewellen vor, wa¨hrend und nach einem extrat-
ropischen Sturm zu vermessen. Im Fall von tropischen Sturmsystemen werden bereits anhand
von sogenannten ”targeted observations“, wie beispielsweise Dropsonden (z. B. Jung et al.,2011), Vermessungen verschiedener atmospha¨rischer Parameter durchgefu¨hrt. Eine Ableitung
von Schwerewellencharakteristika wa¨re damit ebenfalls mo¨glich und ko¨nnte fu¨r die Verbes-
serung der Parametrierungen von nicht-orographischen Schwerewellen in Modellen eingesetzt
werden.
Die Bedeutung der Weiterentwicklung der Parametrisierungen von nicht-orographischen Schwe-
rewellenquellen wie Fronten in Klimamodellen wurde in den letzten zwei Dekaden immer
deutlicher (Plougonven und Zhang, 2014). Viele Schwerewellenhotspots sind an orographi-
sche Besonderheiten gebunden. Die Verteilung der nicht-orographischen Quellen aber ist sehr
weit verteilt; wa¨hrend Konvektion in den Tropen dominiert, u¨berwiegen Strahlstro¨me und
Fronten in den mittleren Breiten. Obwohl sie lokal gesehen weniger intensiv sind als orogra-
phische Quellen, ist der global integrierte Beitrag nicht-orographischer Wellen vergleichbar mit
orographischen Wellen (Hertzog et al., 2008). Mithilfe von Beobachtungen, die ein sichtbare
Zunahme von Schwerewellenaktivita¨t in der Na¨he von Fronten und Strahlstro¨men nachwiesen
(z. B. Fritts und Luo, 1992; Eckermann und Vincent, 1993; Plougonven et al., 2003), wurde
gezeigt, dass Strahlstro¨me und Fronten bedeutende Quellen sind. Allerdings besteht nach
wie vor Forschungsbedarf im Thema wie die Wellen exakt angeregt werden. Verschiedene
Mechanismen wie Anpassung ageostrophischer Winde an das geostrophische Gleichgewicht
(”Geostrophic Adjustment“), Scherinstabilita¨ten und Konvektion werden dabei diskutiert.Auch die Tatsache, dass die Phasengeschwindigkeiten dieser Wellen sich maßgeblich von de-
nen orographischer Anregung unterscheiden, ist von großer Bedeutung dafu¨r, wie die Wellen
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die mittlere Atmospha¨re beeinflussen. Fallstudien, wie sie in dieser Arbeit oder auch in ande-
ren Studien durchgefu¨hrt wurden (vgl. z. B. Uccelini und Koch, 1987; Koch und Saleeby, 2001;
Pan et al., 2010; Kramer et al., 2015) sind daher neben klimatologischen Langzeitbeobach-
tungen hoch aufgelo¨ster globaler Daten essentiell, um die Charakteristika von Schwerewellen
angeregt durch Fronten zu untersuchen. Die Quantifizierung der mittleren SWA an an einem
bestimmten Ort kann dann in Kontext gesetzt werden mit der Quantifizierung der SWA in der
sich entwickelnden Stro¨mung. Die Perspektive Strahlstro¨me und Fronten als Schwerewellen-
quellen zu quantifizieren und damit die Vermessung und Parametrisierung ihrer Variabilita¨t zu
ermo¨glichen, wird eine Verbesserung der Klimamodelle im Hinblick auf die zugrundeliegende
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Gegenstand dieser Arbeit war es den energetischen Zusammenhang zwischen Schwerewel-
len (als Wirkungssta¨rke) und Stu¨rmen bzw. Tiefdruckgebieten (als Quellintensita¨t) na¨her zu
untersuchen, um einen Beitrag fu¨r die Verbesserung der Vorhersage von Zyklonen zu leisten.
Als Datengrundlage fu¨r die Analysen der Schwerewellensignaturen dienten in erster Linie ope-
rationelle Radiosondenmessungen vier europa¨ischer Stationen (Prag, Wien, Cuneo Levaldigi
und Palma de Mallorca) u¨ber jeweils mehrja¨hrige Zeitra¨ume sowie Radiosondenmessungen die
im Rahmen einer Messkampagne auf Mallorca (14. September 2011 - 10. Januar 2012) erzielt
wurden. Aus den gemessenen meteorologischen Parametern Temperatur, Druck und hori-
zontale Windgeschwindigkeit sowie -richtung wurden mithilfe eines Spline-basierten Enttren-
dungsverfahrens Schwerewellensignaturen herausgefiltert. Erga¨nzt wurde die Datengrundlage
durch OH*-Rotationstemperaturen, die aus Infrarot-Emissionen des angeregten Hydroxyls
mit dem GRIPS System im Rahmen der Messkampagne berechnet wurden.
Zur Untersuchung der kleinskaligen Dynamik wurden zuna¨chst Langzeitstudien verschiede-
ner Schwerewellencharakteristika mithilfe der vier genannten Zeitreihen durchgefu¨hrt. Die
Zeitreihen der vier Standorte umfassten dabei unterschiedliche Zeitra¨ume sowie unterschied-
liche Ha¨ufigkeiten an Routinemessungen pro Tag: fu¨r Prag 1997 - 2009 um 0, 6, 12 und 18 UTC,
fu¨r Mallorca 1998 - 2010 um 11 und 23 UTC, fu¨r Wien 2002 - 2010 um 0 und 12 UTC und fu¨r
Cuneo Levaldigi 2005 - 2010 um 11 und 23 UTC. Es wurden horizontale und vertikale Aus-
breitungsrichtungen, vertikale Wellenla¨ngen, Energiedichten und vertikale Impulsflu¨sse ab-
gescha¨tzt und saisonale sowie stationsabha¨ngige Unterschiede betrachtet. Anschließend wur-
de ein mo¨glicher Zusammenhang zwischen versta¨rkter stratospha¨rischer Schwerewellenakti-
vita¨t und Tiefdruckgebieten untersucht. Insbesondere wurde die dazu eigens durchgefu¨hrte
CESAR-Messkampagne auf Mallorca ausgewertet, in der 143 Radiosonden gestartet wurden.
Die Radiosondenstarts erfolgten im Rahmen von in sieben Messperioden mit dem Ziel starke
Tiefdruckgebiete sowie Fronten zu vermessen. Die Perioden 3 und 7 der Kampagne lieferten
dazu gute Daten, da Periode 3 durch einen Hurrikan-a¨hnlichen Sturm gepra¨gt war, wa¨hrend
die Periode 7 sich durch den Durchzug zweier Kaltfronten auszeichnet.
Zuna¨chst wurde mithilfe des Polarisationsgrades der Fluktuationen, welche als Schwerewel-
len interpretiert werden, bestimmt, dass eine Ableitung horizontaler Ausbreitungsrichtungen
sowie intrinsischer Frequenzen gewa¨hrleistet ist. Der Polarisationsgrad betrug fu¨r alle Statio-
nen im Mittel sowohl im Sommer als auch im Winter mehr als 0,6, was auf eine Tendenz zu
vollsta¨ndig polarisierten Zusta¨nden hinweist. Die horizontalen Ausbreitungsrichtungen unter-
schieden sich aufgrund der zwei angewendeten Verfahren (Hodographenanalyse und Stokes-
Parameter), fu¨r alle vier Standorte ergaben sich aber Nordwest und Su¨dost als bevorzugte
Ausbreitungsrichtungen. Es stellte sich heraus, dass diese mit den vorherrschenden Wind-
richtungen an den Stationen zusammenha¨ngen. Saisonale Unterschiede zeigten, dass in den
Wintermonaten das Muster an bevorzugten Richtungen deutlich ausgepra¨gter erkennbar war,
als wa¨hrend der Sommermonate. Im Sommer verteilten sich die Ha¨ufigkeiten, mit Ausnah-
me von Cuneo Levaldigi, vergleichsweise gleich u¨ber alle Richtungen. Typischerweise breiten
sich in der unteren Stratospha¨re rund 60 - 80 % der Wellen nach oben aus. Dies konnte fu¨r
die Stationen Prag, Wien und Cuneo Levaldigi gezeigt werden. Fu¨r Mallorca ergab sich ein
ziemlich ausgeglichenes Verha¨ltnis der Ausbreitungsrichtungen. Im Verlauf des Jahres wurden
keine nennenswerten Unterschiede gefunden. Es wurde lediglich festgestellt, dass sich im Som-
mer die Anzahl der Wellen, die sich nach oben ausbreiten, verglichen mit dem Winter, leicht
erho¨ht. In der Tropospha¨re dagegen ist in allen vier Zeitreihen ein sehr a¨hnliches Ergebnis
nachgewiesen worden: es breiten sich unabha¨ngig von der Jahreszeit rund 50 % nach oben
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und 50 % unten aus. Außerdem ergab sich, dass sich die Verteilung der vertikalen Ausbrei-
tungsrichtungen der Wellen in der unteren Stratospha¨re mit geographischer Breite zu a¨ndern
scheint. Aufgrund der geringen Stationsauswahl liefern die Ergebnisse aber nur einen Hinweis
darauf, dass die geographische Lage der Station einen Einfluss auf den Polarisationsgrad der
Wellen hat.
Auswertungen der dominanten vertikalen Wellenla¨ngen besta¨tigten den aus der Literatur be-
kannten mittleren Wert von ∼ 3 km. Wa¨hrend keine signifikanten saisonalen Unterschiede
nachgewiesen wurden, zeigte sich bei der ra¨umlichen Unterscheidung, dass Mallorca ein wei-
ter gefa¨chertes Spektrum an vertikalen Wellenla¨ngen im Mittel hatte als die anderen drei
Stationen. Fu¨r Prag, Wien und Cuneo Levaldigi ergaben sich Wellenla¨ngen zwischen 2,3 und
3,2 km, wa¨hrend Mallorca den Bereich von 1,2 - 3,3 km abdeckte.
Die Analyse zur ra¨umlichen und zeitlichen Variation der Schwerewellenaktivita¨t wurde an-
hand von Energiedichten, Impulsflu¨ssen und einem selbst definierten Schwerewellenmaß, den
Residuenquadratsummen, im Bereich 17 - 25 km Ho¨he durchgefu¨hrt. In allen drei Charakte-
ristika wurde eine saisonale Abha¨ngigkeit der Aktivita¨t nachgewiesen, mit einem Maximum
im Winter und einem Minimum im Sommer. Eine ra¨umliche Variation zeigten besonders die
Impulsflu¨sse, die fu¨r die eher kontinental gelegenen Stationen Prag und Wien eine gleichblei-
bende Verteilung u¨ber den betrachteten Ho¨henbereich aufwiesen, wa¨hrend an den Standorten
Cuneo Levaldigi und Mallorca eine Abnahme der Impulsflu¨sse mit der Ho¨he abgeleitet wurde.
Die Analysen der Energiedichten haben nur am Standort Cuneo Levaldigi einen Hinweis auf
versta¨rkte Variation der kinetischen und potentiellen Energiedichten in der Tropospha¨re und
der unteren Stratospha¨re geliefert.
Im Rahmen der Auswertungen der Schwerewellenaktivita¨t in der unteren Stratospha¨re wurde
dann der Fokus auf die Untersuchung von Tiefdruckgebieten als mo¨gliche Quelle gelegt. Drei
Parameter wurden auf einen Zusammenhang mit der stratospha¨rischen SWA untersucht; Bo-
dendruck, Druckgradient und Frontendurchzug. Der Parameter Bodendruck lieferte schnell
den Hinweis auf eine Korrelation zwischen erho¨hter Schwerewellenaktivita¨t und einem Mini-
mum im Druck, welches als Anzeichen fu¨r ein Tiefdruckgebiet gewertet wurde. Die Berechnung
eines Korrelationskoeffizienten stellte sich als schwierig heraus. Dafu¨r konnten drei Gru¨nde
angegeben werden: 1. der Zusammenhang zwischen korrelierten Parameter ist nicht stringent
1-zu-1; 2. zeitweise existiert ein Zeitversatz von 6 - 18 Stunden zwischen den Spitzenwerten
der beiden Parameter; 3. es existiert nicht zu jedem Spitzenwert im Druck/ in der SWA ein
Spitzenwert im anderen Parameter. Eine mo¨gliche Erkla¨rung fu¨r die verschiedenen Merkmale
der korrelierten Variablen sind variierende Filterprozesse, die aufgrund ra¨umlich nicht homo-
gener Variation des vertikalen Windprofils durch das Tiefdruckgebiet selbst entstehen. Das
Tiefdruckgebiet ist damit sowohl eine Quelle fu¨r Schwerewellen als auch ein zusa¨tzlicher Fil-
termechanismus.
Im zweiten Schritt wurde der Zusammenhang zwischen Druck und Schwerewellenaktivita¨t
untersucht, indem der Druckgradient nach jeweils 12 Stunden gebildet wurde und damit ei-
ne weitere Quantifizierung der Sta¨rke eines Tiefs lieferte. In die Analysen gingen dabei nur
negative Druckgradienten ein, was mit einer Druckabnahme gleichzusetzen ist. Eine Korre-
lation zwischen einem starken Druckabfall und erho¨hter Schwerewellenaktivita¨t war sowohl
im u¨bergeordneten Verlauf, als auch in den Spitzenwerten klar zu erkennen. Aber auch in
diesem Fall war der Zusammenhang der Parameter nicht stringent 1-zu-1 und teilweise waren
die Spitzenwerte bis zu 18 Stunden zeitversetzt. Die Arbeitshypothese, dass die Schwerewel-
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lensignaturen dann am sta¨rksten in der Stratospha¨re zu beobachten sind, wenn die vermeint-
liche Quelle, also das Zentrum des Druckgebietes direkt u¨ber der Station liegt, konnte nicht
besta¨tigt werden.
Neben dem Aufsteigen der Luft im Zentrum eines Tiefdruckgebietes stellen auch Fronten mit
ihren Konvektionszellen Quellen fu¨r Schwerewellen dar. Durch die Untersuchung von Klima-
tologien von Frontendurchzu¨gen an den vier europa¨ischen Stationen konnte gezeigt werden,
dass die absolute Anzahl der Fronten pro Monat u¨ber das Jahr hinweg nur gering schwankt.
Ein direkter Zusammenhang zwischen der Anzahl an Fronten und dem Jahreszyklus in der
Schwerewellenaktivita¨t konnte damit nicht hergestellt werden. Der Vergleich von Tagen mit
Frontenaktivita¨t und Tagen mit erho¨hter Schwerewellenaktivita¨t war ebenso schwierig. Ein
zeitlicher Versatz zwischen einem Frontendurchzug und der erho¨hten Schwerewellenaktivita¨t
ist mo¨glicherweise auf die Definition der Front beim DWD (und wie sie dadurch in den Wet-
terkarten eingezeichnet werden) sowie die nur in 24-Stunden-Abstand vorhandenen Karten
zuru¨ckfu¨hrbar. Es konnte anhand dieser Ergebnisse nicht nachgewiesen werden, dass die Fron-
tendurchga¨nge die Hauptquelle der beobachteten Schwerewellenaktivita¨t waren.
Mithilfe eines Erkennungsverfahrens fu¨r Fronten anhand von Gradienten der a¨quipotentiellen
Temperatur in 850 hPa wurde der Zusammenhang zwischen Schwerewellenaktivita¨t und der
Sta¨rke einer Front untersucht. Die Ergebnisse, die das Verfahren lieferte, konnten nicht besta¨ti-
gen, dass die Sta¨rke der Front einen Einfluss auf die Sta¨rke der Schwerewellenaktivita¨t hat.
Damit wurde gezeigt, dass das Verfahren nicht ausreicht, um den Zusammenhang zu unter-
suchen. Es ist no¨tig eine Ausbreitungsmodellierung der Schwerewellen vorzunehmen, um die
identifizierten Wellen mit den konvektiven Quellregionen klar in Verbindung zu bringen. Eine
genauere Bestimmung der Quellen erleichtert die Korrelationsrechnungen zwischen den be-
trachteten Parametern.
Anschließend wurden einige Schwerewellenparameter, abgeleitet aus Radiosonden- und Air-
glowmessungen, in Zusammenhang mit besonderen Wettersituationen (Medicane und Kalt-
front) analysiert. Dazu wurden die Daten der CESAR-Messkampagne verwendet. Erho¨hte
Schwerewellenaktivita¨t in der unteren Stratospha¨re konnte dabei wa¨hrend der Entwicklung
eines Hurrikan-a¨hnlichen Sturms (Medicane) sowie dem Passieren einer Kaltfront in ver-
schiedenen Schwerewellencharakteristika nachgewiesen werden. Basierend auf den Ergebnis-
sen dieser Arbeit, wird angenommen, dass die Quellen der nachgewiesenen Schwerewellen die
konvektiven Ereignisse aus Periode 3 (Medicane) und Periode 7 (Front) waren. Anhand der
Analysen konnte gezeigt werden, dass die von der Kaltfront abgestrahlten Schwerewellen in
ihrer Ausbreitungsrichtung mit dem vorherrschenden Wind und der Konvektionslinien der
Front verbunden waren. Ferner stellte sich heraus, dass eine Ausbreitung der Schwerewellen
von ihrer tropospha¨rischen Quelle bis in die Mesopausenregion mo¨glich war.
Die Untersuchung der Medicane-Phase zeigte, dass die Schwerewellen, die ein solch starker
Sturm abstrahlt, zu einer mehr als vierfachen Erho¨hung des Impulsflusses in der unteren Stra-
tospha¨re fu¨hren. Die Ausbreitung dieser in der Tropospha¨re angeregten Schwerewellen, welche
große Mengen an Energie transportieren, bis in die Mesopausenregion, kann durch den Effekt
des Schwerewellendrags den Hintergrundwind maßgeblich beeinflussen. Der Klimawandel hat
mo¨glicherweise A¨nderungen in den Intensita¨ten von Stu¨rmen zur Folge. Eine A¨nderung der
Zyklon-induzierten Schwerewellenaktivita¨t ist dadurch ebenfalls mo¨glich. Das kann wiederum
in einem vera¨nderten Schwerewellendrag in der Mesospha¨re resultieren. Eine langzeitliche Be-
obachtung und Charakterisierung von Schwerewellen, die durch Zyklone abgestrahlt werden,
ist insbesondere in den mittleren Breiten wichtig, um die Schwerewellenparametrisierung in
103
Wetter- und Klimamodellen zu verbessern.
Aus den in dieser Arbeit vorgestellten Ergebnissen zeigt sich, dass die Beobachtung und
Analyse der Aktivita¨t von Schwerewellen wichtig fu¨r die Weiterentwicklung numerischer Wetter-
und Klimamodelle ist. Der Klimawandel beeinflusst aufgrund der lokal unterschiedlichen
Erwa¨rmung der Erde die meridionale Zirkulation, die wiederum Einfluss auf die Anregung
planetarer Wellen sowie die Auspra¨gung von Extremwetterereignissen wie Stu¨rmen, deren
Zugbahn, Intensita¨t und Ha¨ufigkeit hat. Es ist zu erwarten, dass daraus auch eine A¨nderung
der von starken Sturmsystemen abgestrahlten Schwerewellen erfolgt. Die A¨nderung der Wel-
len steht in direktem Zusammenhang mit einer A¨nderung der Wellenparameter, wie der von
ihnen transportierten Energie. Es kommt somit zu einer A¨nderung des Impulsu¨bertrags an die
Atmospha¨re. Dieser Impulsu¨bertrag beeinflusst wiederum maßgeblich die globale Zirkulation.
Es wurde aufgezeigt, wie wichtig und hilfreich die Beobachtung von Schwerewellen bei Sturm-
systemen in den mittleren Breiten ist. Anknu¨pfende Arbeiten sollten sich in erster Linie mit
einer Erweiterung der Datenbasis fu¨r die hier verwendeten Analysen sowie mit einer Weiter-
entwicklung bzw. U¨bertragung der Methoden fu¨r weitere Datensa¨tze bescha¨ftigen.
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Polarisationsgleichungen
Ausgangspunkt sind die kra¨ftefreien linearisierten Bewegungsgleichungen unter Annahme ei-
nes hydrostatischen Gleichgewichtes und einem bewegungslosen Grundzustand:
∂u′
∂t


































Nun wird ein komplexer Ansatz gewa¨hlt:
(u′, v′, w′, p′/ρ0) = Re
[
(uˆ, vˆ, wˆ, pˆ)e(i(kx+ly+mz−ωt))
]
(6)
und in Gleichung (1) eingesetzt. Dadurch ergibt sich folgende erste Polarisationsgleichung:
−iωuˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)]−
−fvˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)] +
+ikpˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)] = 0
(−iωuˆ− fvˆ + ikpˆ) cos(kx+ ly +mz − ωt) = 0
−iωuˆ− fvˆ + ikpˆ = 0 (7)
uˆ = −fvˆ + ikpˆ
iω
(8)
Die zweite Polarisationsgleichung ergibt sich mittels Gleichung (6) in (2)
−iωvˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)] +
+fuˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)] +
+ilpˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)] = 0
(−iωvˆ + fuˆ+ ilpˆ) cos(kx+ ly +mz − ωt) = 0
−iωvˆ + fuˆ+ ilpˆ = 0 (9)





Wird dann (10) in (7) eingesetzt, so kann das vˆ eliminiert werden:
uˆ = pˆ(kω + fli)
ω2 − f2 (11)
Ebenso ergibt sich die Gleichung fu¨r vˆ, wenn (8) in (9) eingesetzt wird:
vˆ = pˆ(lω − fki)
ω2 − f2 (12)
















Die neu gewonnene Beziehung wird nun in Gleichung (14) eingesetzt und mit der Definition





















Mithilfe des komplexen Ansatzes (6) kann dann (16) umgeformt werden zu:
−iωimpˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)] +
N2wˆRe [cos(kx+ ly +mz − ωt) + i sin(kx+ ly +mz − ωt)] = 0 (17)
(−iωimpˆ+N2wˆ) cos(kx+ ly +mz − ωt) = 0 (18)




Außerdem ergibt sich mithilfe von (6) aus (13):
impˆ− Θˆ
Θ






Anschließend kann Gleichung (22) in (20) eingesetzt werden, so dass sich eine Abha¨ngigkeit
zwischen wˆ und Tˆ ergibt.



































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Tabelle 2 – Prozentuale Ha¨ufigkeiten der Polarisationsgrade in Prag fu¨r den Bereich zwi-
schen 17 und 25 km in Abha¨ngigkeit vom Monat; Die Werte variieren zwischen 0 und 1 und
sind in 0,1-große Schritte eingeteilt.
Monat 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1,0
Januar 0,4 1,6 3,2 7,2 10,2 15,2 20,7 21,7 15,6 4,2
Februar 0,4 0,7 2,6 5,4 9,3 14,2 20,6 23,6 18,1 4,9
Ma¨rz 0 0,6 2,6 4,5 8,1 11,0 21,4 24,8 21,5 5,4
April 0,1 0,7 1,2 2,8 5,5 12,4 18,4 26,8 25,5 6,7
Mai 0,1 0,3 1,0 2,8 6,1 10,8 18,8 27,4 28,0 4,8
Juni 0,1 0,4 1,0 2,1 4,8 11,6 19,3 29,6 26,3 4,8
Juli 0,1 0,4 1,7 2,5 6,1 12,8 21,1 27,8 23,2 4,4
August 0 0,5 1,0 2,4 6,5 10,2 20,8 28,0 25,9 4,7
September 0 0,4 0,8 2,2 5,0 9,1 20,2 27,2 26,9 8,3
Oktober 0 0,8 1,7 4,5 7,4 12,8 19,2 24,5 23,9 5,2
November 0,1 0,9 2,5 6,9 9,7 14,7 20,4 21,9 19,0 3,9
Dezember 0,1 1,6 3,5 6,7 10,9 18,4 19,8 21,4 14,7 2,8
Tabelle 3 – Prozentuale Ha¨ufigkeiten der Polarisationsgrade in Wien fu¨r den Bereich zwi-
schen 17 und 25 km in Abha¨ngigkeit vom Monat; Die Werte variieren zwischen 0 und 1 und
sind in 0,1-große Schritte eingeteilt.
Monat 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1,0
Januar 0 0,8 5,0 8,9 10,5 17,7 18,1 22,8 11,8 4,2
Februar 0,4 0,8 4,7 6,8 8,5 15,7 26,7 17,4 17,8 1,7
Ma¨rz 0 1,2 3,5 3,9 10,6 15,3 18,4 21,2 19,2 6,7
April 0 1,1 1,5 2,3 3,4 11,7 19,2 30,2 26,4 4,1
Mai 0 0 0 1,1 2,6 8,6 13,4 31,7 36,2 6,3
Juni 0 0,7 0 2,2 2,9 9,4 20,3 27,9 32,9 3,6
Juli 0 0,4 0,4 0,8 3,1 11,6 20,9 31,0 30,2 1,6
August 0 0 1,1 2,2 8,1 10,6 21,6 29,7 22,3 4,4
September 0 0 0,8 2,0 6,8 7,9 20,6 27,0 29,0 6,0
Oktober 0 0,4 1,2 4,0 4,0 17,0 19,8 25,5 23,1 4,9
November 0 1,2 2,8 5,1 7,5 10,2 22,4 27,6 19,6 3,5
Dezember 0 0,4 7,9 6,7 9,5 18,2 22,1 21,3 10,7 3,1
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Tabelle 4 – Prozentuale Ha¨ufigkeiten der Polarisationsgrade in Cuneo Levaldigi fu¨r den
Bereich zwischen 17 und 25 km in Abha¨ngigkeit vom Monat; Die Werte variieren zwischen 0
und 1 und sind in 0,1-große Schritte eingeteilt.
Monat 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1,0
Januar 0 1,3 3,0 9,6 13,5 21,3 19,6 16,9 13,5 1,3
Februar 0 2,1 2,6 9,5 9,5 19,0 16,9 27,5 10,6 2,1
Ma¨rz 1,1 0,5 0,5 6,4 8,6 16,0 23,5 26,2 14,4 2,7
April 0 0 2,2 3,9 6,7 15,0 25,6 22,8 20,0 3,9
Mai 0 0,8 3,0 6,0 6,0 14,3 18,8 19,5 24,1 7,5
Juni 0 0,6 1,3 0 7,5 8,8 23,3 29,6 23,9 5,0
Juli 0 0 0,5 1,1 6,0 12,5 19,6 29,9 23,4 7,1
August 0,6 0 0,6 2,3 3,4 10,9 19,0 31,0 23,0 9,2
September 0 0,7 0 1,4 7,8 8,7 19,6 31,9 18,1 11,6
Oktober 0 0,6 2,4 3,0 9,1 12,7 20,6 26,1 20,6 4,8
November 0 1,1 1,6 7,7 10,4 14,2 24,6 19,1 19,1 2,2
Dezember 0,5 1,9 3,8 4,7 12,7 25,5 21,2 19,8 9,9 0
Tabelle 5 – Prozentuale Ha¨ufigkeiten der Polarisationsgrade in Mallorca fu¨r den Bereich
zwischen 17 und 25 km in Abha¨ngigkeit vom Monat; Die Werte variieren zwischen 0 und 1
und sind in 0,1-große Schritte eingeteilt.
Monat 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1,0
Januar 0 0,2 3,4 5,9 11,0 20,2 20,7 20,0 14,9 3,7
Februar 0 1,6 3,3 6,1 11,7 17,1 16,2 23,0 14,8 6,1
Ma¨rz 0 1,4 2,2 3,8 8,2 14,3 22,9 25,5 15,3 6,4
April 0 0 1,0 3,7 6,8 14,5 23,3 27,8 18,0 4,7
Mai 0 0,2 1,0 3,7 5,6 12,4 23,0 27,3 21,9 4,9
Juni 0 0,2 0,2 2,7 7,3 14,0 21,3 28,2 20,9 5,1
Juli 0 0,2 0,9 4,4 6,8 10,9 22,5 30,4 17,9 5,9
August 0 0,8 2,0 4,0 8,6 15,2 22,7 30,8 13,4 2,5
September 0,3 0,3 1,8 1,8 9,1 14,0 22,3 29,2 18,5 2,8
Oktober 0 0,5 0,5 4,0 8,2 14,6 22,0 25,5 20,2 4,5
November 0 0,8 1,0 5,3 10,9 15,2 21,0 23,8 17,2 4,8
Dezember 0 2,2 2,2 4,2 8,6 20,5 21,0 24,3 13,0 4,0
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Tabelle 6 – Ha¨ufigkeit der horizontalen Ausbreitungsrichtungen gesamt: Station Prag
(1997-2009)
Klasse Winkel Hodographen Stokes
1 0◦ − 30◦ 1014 1097
2 30◦ − 60◦ 1071 1350
3 60◦ − 90◦ 1357 1409
4 90◦ − 120◦ 1805 1770
5 120◦ − 150◦ 1906 1595
6 150◦ − 180◦ 1455 1387
7 180◦ − 210◦ 1055 1157
8 210◦ − 240◦ 1051 1350
9 240◦ − 270◦ 1399 1404
10 270◦ − 300◦ 1851 1847
11 300◦ − 330◦ 1898 1594
12 330◦ − 360◦ 1484 1389
Tabelle 7 – Ha¨ufigkeit der horizontalen Ausbreitungsrichtungen gesamt: Station Mallorca
(1998-2010)
Klasse Winkel Hodographen Stokes
1 0◦ − 30◦ 367 365
2 30◦ − 60◦ 409 422
3 60◦ − 90◦ 531 536
4 90◦ − 120◦ 544 543
5 120◦ − 150◦ 421 428
6 150◦ − 180◦ 363 341
7 180◦ − 210◦ 344 399
8 210◦ − 240◦ 468 470
9 240◦ − 270◦ 551 559
10 270◦ − 300◦ 542 546
11 300◦ − 330◦ 489 425
12 330◦ − 360◦ 345 340
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Tabelle 8 – Ha¨ufigkeit der horizontalen Ausbreitungsrichtungen gesamt: Station Wien
(2002-2010)
Klasse Winkel Hodographen Stokes
1 0◦ − 30◦ 340 339
2 30◦ − 60◦ 363 425
3 60◦ − 90◦ 537 498
4 90◦ − 120◦ 571 558
5 120◦ − 150◦ 461 452
6 150◦ − 180◦ 379 379
7 180◦ − 210◦ 363 356
8 210◦ − 240◦ 392 429
9 240◦ − 270◦ 489 520
10 270◦ − 300◦ 540 527
11 300◦ − 330◦ 510 475
12 330◦ − 360◦ 402 390
Tabelle 9 – Ha¨ufigkeit der horizontalen Ausbreitungsrichtungen gesamt: Station Cuneo
Levaldigi (2006-2010)
Klasse Winkel Hodographen Stokes
1 0◦ − 30◦ 104 99
2 30◦ − 60◦ 126 152
3 60◦ − 90◦ 193 185
4 90◦ − 120◦ 297 330
5 120◦ − 150◦ 220 166
6 150◦ − 180◦ 124 132
7 180◦ − 210◦ 118 113
8 210◦ − 240◦ 140 165
9 240◦ − 270◦ 172 179
10 270◦ − 300◦ 293 297
11 300◦ − 330◦ 228 191






































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Tabelle 14 – Vertikale Wellenla¨ngen aus der HA, sortiert nach Gro¨ße
Tag Uhrzeit Nummer der Wellenla¨nge
1 2 3 4 5 6 7
02 UTC 5,1 3,7 2,5 2,0 1,4 1,1 0,8
05 UTC 3,9 2,5 1,8 1,4 1,1 1,0 0,8
08 UTC 6,8 4,0 2,7 2,0 1,7 1,4 1,1
17.12.2011 11 UTC – 4,9 3,0 2,1 1,7 1,5 1,2
14 UTC 6,2 3,7 3,0 21, 1,7 1,3 0,9
17 UTC 6,5 3,8 2,4 1,7 1,5 1,3 0,9
20 UTC 6,6 5,0 2,5 2,0 1,6 0,9 1,3
23 UTC 5,5 3,6 2,3 2,0 1,5 1,3 1,1
02 UTC 6,4 3,1 2,2 1,9 1,1 0,9 0,7
05 UTC 6,5 4,2 3,3 2,3 1,5 1,2 1,0
18.12.2011 08 UTC 5,5 2,5 2,0 1,8 1,4 1,1 0,9
11 UTC 5,1 4,0 2,8 2,1 1,5 1,2 1,0
14 UTC 6,2 4,5 3,0 2,3 1,9 1,0 0,9































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Die folgende Berechnung gilt fu¨r ein Drucklevel von 850hPa. Zuna¨chst wird mit Hilfe der
Magnusformel der Sa¨ttigungsdampfdruck1 p(s)d u¨ber Wasser berechnet:
p
(s)
d = 6, 107 · exp
(17, 1 · T [◦C]
235 + T [◦C]
)
. (25)
Daraufhin kann auf den Partialdruck des Wasserdampfes pd geschlossen werden:






RF ist die relative Feuchte, die hier als Sa¨ttigungsverha¨ltnis zu verwenden ist, also als Wert
zwischen 0 und 1 vorliegen muss. Der na¨chste Schritt besteht darin, das Mischungsverha¨ltnis2
rd zu bestimmen:
rd = 0, 622 · pd
p− pd . (27)
Die Variable p ist der Druck, also in diesem Fall 850hPa. Zudem wird noch die spezifische
Umwandlungswa¨rme ld,f beno¨tigt:
ld,f = (2550, 8− 2, 372 · T [◦C]) · 103. (28)
Mit der Verdunstungswa¨rme ld ≈ 2500, 8 · 103 Jkg . Die a¨quivalente Temperatur Te ergibt sich
dann wie folgt:
Te = T [◦C] +
rd · ld,f
(cp + cf · rd) (29)
Dabei ist cp die spezifische Wa¨rmekapazita¨t bei konstantem Druck fu¨r trockene Luft (cp ≈
1005 Jkg·K ), wa¨hrend cf die spezifische Wa¨rmekapazita¨t bei konstantem Druck fu¨r flu¨ssiges
1Der Sa¨ttigungsdampfdruck entspricht dem maximal mo¨glichen Partialdruck von Wasserdampf bei gegebe-
ner Temperatur.
2Das Mischungsverha¨ltnis entspricht dem Gewicht des Wasserdampfes, der in 1kg trockener Luft enthalten
ist.
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Abb. 4 – Waveletanalyse der Bodendruckzeitreihe aus dem Jahr 1999 (Januar bis Ma¨rz).
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